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Re´sume´
L’ae´rosol anthropique a un impact significatif, aussi bien sur les proprie´te´s optiques des
nuages, que sur la formation des pre´cipitations. Ces particules peuvent affecter le cycle de vie
des nuages de couche limite et modifier par conse´quent le bilan radiatif plane´taire. Il est toutefois
difficile d’estimer ces impacts a` partir des observations. En effet, diffe´rents types d’ae´rosol cor-
respondent en ge´ne´ral a` des masses d’air d’origines diffe´rentes, celles-ci n’e´tant pas caracte´rise´es
par les meˆmes profils d’humidite´ et de stabilite´ thermique. A l’heure actuelle, les mesures d’hu-
midite´ relative et de tempe´rature ne sont pas suffisamment pre´cises pour permettre de faire
la diffe´rence entre les variations de l’albe´do induites par l’ae´rosol et celles qui re´sultent de la
variabilite´ naturelle des parame`tres thermodynamiques du syste`me.
Ces interactions entre l’ae´rosol et la dynamique des syste`mes nuageux de couche limite (ty-
piquement les stratocumulus marins) ont e´te´ par conse´quent examine´es a` l’aide des mode`les
nume´riques a` re´solution fine (LES). L’avantage de ces mode`les est qu’ils contiennent des pa-
rame´trisations de´taille´es de la turbulence, du transfert radiatif, des flux de surface, de l’activa-
tion, de la croissance par condensation, de la collection et de la se´dimentation des gouttelettes de
nuage, ainsi que de la pre´cipitation. Les re´sultats des re´centes e´tudes LES de ce type sont cepen-
dant contradictoires. Ainsi, il apparaˆıt que selon les forc¸ages de grande e´chelle, l’augmentation
de la concentration de gouttelettes, associe´e a` une augmentation de la concentration d’ae´rosol,
peut mener soit a` une augmentation, soit a` une diminution du contenu en eau condense´e inte´gre´
(LWP). Toutefois, ces e´tudes e´taient focalise´es sur des pe´riodes relativement courtes, nocturnes
ou diurnes. Dans cette e´tude, nous examinons les impacts de l’ae´rosol sur la dynamique de la
couche limite dans le contexte de son cycle diurne, a` l’aide de simulations LES de 36 heures
de nuages stratocumulus marins purs ou pollue´s. Nous nous inte´ressons ainsi, pour la premie`re
fois, au couplage entre les impacts de l’ae´rosol et le cycle diurne. Ces simulations corroborent
en partie les re´sultats des e´tudes pre´ce´dentes, montrant que les changements du LWP induits
par l’ae´rosol lors de pe´riodes nocturnes de´pendent des forc¸ages de grande e´chelle, via l’intensi-
fication de l’entraˆınement turbulent au sommet du nuage. Ainsi, le LWP peut diminuer si l’air
troposphe´rique entraˆıne´ dans la couche limite est suffisamment sec. Par contre, lors de la journe´e,
le renforcement de l’entraˆınement turbulent, l’absence de l’e´vaporation de la bruine sous la base
du nuage et la re´duction du flux de chaleur sensible a` la surface me`ne a` un de´couplage plus
marque´ de la couche limite, ce qui amplifie significativement la re´duction du LWP des nuages
pollue´s. Tandis que la nuit, le signe de la diffe´rence de LWP entre les nuages purs et les nuages
pollue´s de´pend des forc¸ages de grande e´chelle, pendant le jour, les nuages pollue´s contiennent
toujours moins d’eau que les nuages purs.
Partant d’un meˆme e´tat, les deux simulations, pure et pollue´e, divergent rapidement. Nous
avons montre´ comment l’ae´rosol, en modifiant la production de pre´cipitation dans le nuage,
peut affecter les flux d’e´nergie aux interfaces infe´rieure et supe´rieure de la couche limite. Cet
impact re´sulte principalement des couplages entre les processus diabatiques associe´s au transport
vertical de l’eau condense´e par la pre´cipitation et les flux radiatifs dans la couche limite.
Les conclusions de nos simulations sont utilise´es pour sugge´rer comment les campagnes d’ob-
servation pourraient eˆtre conc¸ues pour valider expe´rimentalement les re´sultats des e´tudes LES.
Il est e´galement montre´ comment ces simulations pourront eˆtre utilise´es pour valider les mode`les
plus simples (0D ou 1D) et e´valuer leur capacite´ a` reproduire les principales caracte´ristiques de
l’effet indirect de l’ae´rosol.
Abstract
Anthropogenic aerosols may have a noticeable impact on cloud radiative properties and
on precipitation efficiency. They are therefore likely to also significantly affect the life cycle of
boundary layer clouds and hence impact the earth radiation budget. It is however difficult to
document such impacts from observations. Indeed, different aerosol types generally correspond
to different air masses, hence to different vertical profiles of moisture and stability. Yet, the
accuracy of temperature and humidity measurements is not sufficient to distinguish cloud albedo
variations caused by aerosol changes from those caused by the thermodynamics modulations of
the system.
These interactions between aerosols and the dynamics of boundary layer cloud systems (typi-
cally marine stratocumulus) have therefore been explored with high resolution numerical models
(LES), that now include detailed parameterizations of turbulence, radiative transfer, surface
fluxes, droplet activation, condensational growth, collection and sedimentation and drizzle pre-
cipitation. The results of such recent LES studies are however contradictory. Thus, it appears
that, depending on the large scale forcings, an aerosol induced increase of the droplet concen-
tration can lead to either an increase or a decrease of the liquid water path, hence contrasting
with the cloud thickening that is expected from a reduction of the precipitation efficiency. These
previous studies were however mainly focused on rather short periods, corresponding to either
nocturnal or diurnal situations. In this study, the aerosol impacts on cloud microphysics are
examined in the context of the boundary layer diurnal cycle, using 36 hours LES simulations
of pristine and polluted marine stratocumulus clouds. We are focusing hence, for the first time,
on the coupling between aerosol impacts and the diurnal cycle. These simulations corroborate
previous findings that during night-time aerosol induced liquid water path changes are sensitive
to the large scale forcings, via enhancement of cloud top entrainment, so that ultimately the
liquid water path may be reduced when the free tropospheric entrained air is sufficiently dry.
During the day however, enhanced entrainment, inhibition of drizzle evaporation below cloud
base and reduced sensible heat flux from the surface lead to a more pronounced decoupling of
the boundary layer, that significantly amplifies the liquid water path reduction of the polluted
clouds. While at night, the sign of the liquid water path difference between pristine and polluted
clouds depends upon large scale forcings, during the day, the liquid water path of polluted clouds
is always smaller than the one of the pristine clouds.
The findings of our simulations are used to make some suggestions on how observational
studies could be designed for validating LES studies of aerosol impacts on the dynamics on
boundary layer clouds. It is also showed how these simulations can be used as a benchmark to
test the ability of simpler models (0D or 1D) to reproduce the key features of the aerosol indirect
effect on the life cycle of boundary layer clouds.
Chapitre 1
Introduction
Pour appre´hender les phe´nome`nes climatiques, on peut concevoir la Terre comme un syste`me
global a` l’e´quilibre, i.e. un syste`me dont le flux e´nerge´tique entrant est e´gal au flux sortant. Le
climat repre´sente l’ensemble des phe´nome`nes par lesquels la Terre libe`re autant d’e´nergie qu’elle
en a rec¸ue du soleil, de sorte que la balance e´nerge´tique globale est e´quilibre´e. Les principaux
e´le´ments du syste`me climatique sont :
• l’atmosphe`re compose´e de vapeur d’eau, de gaz a` effet de serre, d’ae´rosol, de nuages, ...
• l’hydrosphe`re, ensemble des oce´ans, des rivie`res, des lacs, ...
• la cryosphe`re qui comporte les banquises, les glaciers, les calottes polaires, ...
• les surfaces continentales avec les re´serves hydrologiques, la ve´ge´tation, ...
Tout processus qui influence les flux d’e´nergie dans le syste`me climatique et modifie la balance
e´nerge´tique globale est une cause de changement climatique. Certains de ces processus sont
naturels, comme les variations de l’orbite de la Terre, l’augmentation de l’activite´ solaire, les
e´ruptions volcaniques, les changements dans la circulation des oce´ans ou les changements dans
la composition de l’atmosphe`re. Cependant, selon les climatologues, ces phe´nome`nes naturels
ne sont pas suffisants pour expliquer la rapide croissance de la tempe´rature de surface du globe
observe´e lors des dernie`res de´cennies. En effet, des e´tudes de l’e´volution du climat ont montre´
que depuis l’ave`nement de l’e`re industrielle, l’amplitude des oscillations de tempe´rature est bien
supe´rieure a` ce que la Terre a jamais connu sur une pe´riode aussi courte. De plus, la tempe´rature
plane´taire moyenne a tendance a` augmenter brutalement.
Cette e´volution re´cente du climat serait donc plutoˆt lie´e aux influences anthropiques. Ainsi, la
corre´lation entre l’augmentation de la tempe´rature moyenne et la hausse de la concentration des
gaz a` effet de serre dans l’atmosphe`re depuis le de´but de l’e`re industrielle est telle que la tentation
est grande d’e´tablir une relation de cause a` effet. En effet, la variation des concentrations des
gaz a` effet de serre affecte la quantite´ d’e´nergie emmagasine´e dans l’atmosphe`re et modifie
la balance e´nerge´tique. Le forc¸age radiatif positif duˆ a` l’augmentation de la quantite´ des gaz
a` effet de serre depuis le de´but de la pe´riode industrielle est estime´ a` 2.43 W/m2 (Rapport
IPCC, 2001 ). Ne´anmoins, les gaz a` effet de serre ne repre´sentent pas la seule composante de
l’atmosphe`re influence´e par les activite´s humaines. La communaute´ scientifique conside`re que
les particules d’ae´rosol auraient aussi un impact significatif sur le climat.
Les concentrations d’ae´rosol anthropique ont connu une augmentation importante depuis le
de´but de l’e`re industrielle, surtout dans les re´gions fortement urbanise´es. Contrairement aux
gaz a` effet de serre qui ont pour seul effet un re´chauffement du climat, l’ae´rosol peut modifier
le bilan radiatif plane´taire de diffe´rentes manie`res. Les particules d’ae´rosol ont tout d’abord
un effet direct, induit par l’absorption et la diffusion du rayonnement solaire en ciel clair. Si
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leur capacite´ d’absorption est moindre que leur capacite´ de re´flexion, les particules d’ae´rosol
conduisent a` un refroidissement. Dans le cas contraire, la re´gion ou` elles sont pre´sentes em-
magasine de l’e´nergie et se re´chauffe. Les particules d’ae´rosol peuvent e´galement modifier les
proprie´te´s optiques et le cycle de vie des nuages, en agissant comme noyaux de condensation
nuageux (ou CCN, l’acronyme anglais pour Cloud Condensation Nuclei). Ce sont les effets in-
directs de l’ae´rosol. Un re´chauffement ou un refroidissement peuvent ainsi se produire suivant
la re´ponse des nuages a` un changement des caracte´ristiques physico-chimiques de la population
de CCN. Les effets de l’ae´rosol sont donc multiples et le forc¸age radiatif associe´ a` ces particules
de´pend de leurs interactions complexes avec le rayonnement et les nuages. Le signe et l’ampli-
tude de ce forc¸age restent ainsi une des principales sources d’incertitudes dans la pre´vision du
changement climatique (IPCC , 2007).
Les interactions entre particules d’ae´rosol et nuages ont e´te´ largement e´tudie´es a` partir de la
fin des anne´es 50. Les premie`res e´tudes ont de´montre´ la capacite´ de certaines particules d’ae´rosol
a` constituer des gouttelettes. Ainsi, Gunn et Phillips (1957); Squires (1958); Squires et Twomey
(1961); Warner (1968); Warner et Twomey (1967) ont montre´ que des concentrations e´leve´es
de CCN provenant de sources anthropiques, telles que les e´missions industrielles ou les feux de
biomasse, pouvaient induire une augmentation de la concentration des gouttelettes nuageuses
(ou CDNC, l’acronyme anglais pour Cloud Droplet Number Concentration) et ainsi modifier
la stabilite´ collo¨ıdale des nuages et re´duire leur efficacite´ de pre´cipitation. Twomey (1977) a
e´galement anticipe´ qu’une augmentation de CDNC, a` contenu inte´gre´ en eau condense´e (ou
LWP, l’acronyme anglais pour Liquid Water Path) constant, devrait conduire a` une augmen-
tation de l’albe´do du nuage. Cet effet est aujourd’hui de´signe´ comme le premier effet indirect
de l’ae´rosol. Ne´anmoins, plus de 20 ans ont e´te´ ne´cessaires pour ve´rifier cette hypothe`se, en
premier lieu par la de´tection sur les images satellite des traˆıne´es de bateaux (ou ship tracks)
(Coakley et al., 1987; Radke et al., 1989; King et al., 1993; Ferek et al., 1998; Durkee et al.,
2000, 2001). Plus re´cemment, la validite´ de l’hypothe`se de Twomey a e´galement e´te´ de´montre´e
a` l’e´chelle d’un syste`me nuageux forme´ dans des conditions pollue´es. Ce re´sultat a e´te´ obtenu a`
partir mesures ae´roporte´es des grandeurs microphysiques et optiques du nuage, LWP, CDNC, et
albe´do (Brenguier et al., 2000), ou en utilisant des syste`mes de te´le´de´tection depuis le sol (Fein-
gold , 2003). Enfin, Boers et al. (2006) et Bennartz (2007) ont utilise´ re´cemment des mesures
satellite des radiances nuageuses pour de´tecter une corre´lation entre les variations saisonnie`res
et latitudinales de l’albe´do des nuages bas et les changements de la concentration des CCN et
de CDNC.
Il est cependant difficile de quantifier le premier effet indirect par une approche expe´rimentale
puisque l’albe´do est plus sensible a` une variation du LWP qu’aux changements de CDNC (Boers
et Mitchell , 1994; Brenguier et al., 2000). Or, le LWP est un parame`tre extreˆmement sensible
aux conditions thermodynamiques. Il est donc difficile de dissocier les variations d’albe´do dues
aux effets de l’ae´rosol de sa variabilite´ naturelle lie´e aux fluctuations du LWP. De plus, il est
probablement impossible d’observer se´pare´ment le premier effet indirect puisque les changements
de CDNC affectent e´galement la dynamique du nuage via des modifications du transfert radiatif
et de l’efficacite´ des pre´cipitations (Gunn et Phillips, 1957; Albrecht , 1989). Dans le contexte
du changement climatique, l’attention de la communaute´ scientifique s’est donc porte´e vers ce
que l’on appelle le deuxie`me effet indirect de l’ae´rosol. Cet effet de´note les changements de la
dynamique des syste`mes nuageux et de la fraction nuageuse, ainsi que les impacts sur le bilan
radiatif plane´taire et sur le cycle hydrologique, induits par l’ae´rosol anthropique.
Les nuages de couche limite, tels que les stratocumulus marins, sont des bons candidats pour
l’e´tude du deuxie`me effet indirect pour plusieurs raisons :
• ils ont un important impact radiatif sur le bilan plane´taire duˆ a` leur forte occurrence (20
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a` 30 % de la surface des oce´ans (Warren et al., 1988) et a` leur albe´do qui de´passe d’un
facteur 10 l’albe´do de l’oce´an ;
• e´tant situe´s pre`s de la surface, ils sont directement affecte´s par l’ae´rosol anthropique ;
• leur e´paisseur optique est relativement faible par rapport a` celle des nuages de convection
profonde, et leur albe´do est donc plus sensible aux modifications de l’e´paisseur optique (la
relation albe´do/e´paisseur optique est non-line´aire) ;
• le rayon des gouttelettes est plus fre´quemment proche de la valeur de 10 µm, qui est
conside´re´e par Tripoli et Cotton (1980) comme une valeur seuil pour le de´clenchement des
pre´cipitations. Une petite augmentation de la concentration de gouttelettes associe´e a` une
augmentation de la concentration des CCN, a` LWP constant, peut eˆtre suffisante pour
provoquer une diminution de la taille des gouttelettes nuageuses en dessous de ce seuil.
Les couches de stratocumulus se forment le plus souvent a` l’ouest des continents, dans les
re´gions ou` la subsidence de grande e´chelle produit une inversion thermique au sommet de la
couche limite atmosphe´rique. Une caracte´ristique inte´ressante de ces nuages est leur variation
diurne. Des nombreuses e´tudes, base´es sur des mode`les 1D simplifie´s (Nicholls, 1984; Bougeault ,
1985; Turton et Nicholls, 1987), sur des simulations 3D a` re´solution fine (Duynkerke et al.,
2004) ou sur des campagnes expe´rimentales telles que FIRE-I-1987 (Betts, 1990; Hignett , 1991),
ASTEX-1992 (Ciesielski et al., 2001) et EPIC-2001 (Bretherton et al., 2004), ont montre´ que
l’e´paisseur et le LWP des stratocumulus pre´sentent une forte variabilite´ lors d’un cycle de 24
heures. Ce cycle diurne se manifeste par un e´paississement de la couche nuageuse lors de la
nuit et par un amincissement lors de la journe´e. Le processus clef controˆlant cette variation
diurne est l’interaction nuage-rayonnement (Nicholls, 1984; Ciesielski et al., 2001). Cependant,
d’autres processus peuvent moduler l’amplitude du cycle diurne. Parmi eux, on peut noter
les pre´cipitations (Paluch et Lenschow , 1991; Stevens et al., 1998; Lu et Seinfeld , 2005) et
les me´canismes de re´troaction dynamique induits par les conditions me´te´orologiques de grande
e´chelle (Bretherton et Wyant , 1997; Jiang et al., 2002; Ackerman et al., 2004; Lu et Seinfeld ,
2005). La couche limite marine nuageuse constitue donc un syste`me fortement couple´, dont
l’e´volution est le re´sultat d’interactions complexes entre la dynamique, la microphysique et le
rayonnement.
Ne´anmoins, l’e´tude expe´rimentale du deuxie`me effet indirect de l’ae´rosol se heurte a` des
obstacles majeurs, parce que deux masses d’air caracte´rise´es par des proprie´te´s diffe´rentes de
l’ae´rosol, donc par des valeurs diffe´rentes de CDNC, ont ne´cessairement suivi des trajectoires
diffe´rentes. Ainsi, elles n’ont pas e´te´ influence´es par les meˆmes forc¸ages a` grande e´chelle et leurs
e´volutions ne sont pas comparables. De plus, les mesures des forc¸ages a` grande e´chelle ne sont
pas suffisamment pre´cises a` l’heure actuelle pour pre´dire exactement quel devrait eˆtre le LWP
d’un nuage. Pour illustrer ce point, conside´rons une couche limite qui contient un nuage de 100m
d’e´paisseur et qui se trouve a` une tempe´rature de 20◦C a` la base du nuage. Le contenu en eau
totale (vapeur +eau condense´e) est d’environ 20 g/m3, tandis que le contenu en eau condense´e
maximum au sommet du nuage est de seulement 0.2 g/m3, soit 1/100 de la quantite´ totale.
Alors, pour pre´dire les variations du contenu en eau nuageuse avec une pre´cision relative de
1/10 il faudrait eˆtre capable de mesurer le contenu en eau totale avec une pre´cision relative de
1/1000, et la tempe´rature, qui de´termine le rapport de me´lange a` saturation, avec une pre´cision
absolue de 0.065◦C. On est la` bien en dec¸a` des performances actuelles des mesures ae´roporte´es
ou des radiosondages.
La campagne ACE2, lors de laquelle ont e´te´ observe´s 8 syste`mes nuageux avec des valeurs de
CDNC variant entre 50 et 250 cm−3, illustre cette difficulte´ a` mettre en e´vidence le deuxie`me effet
indirect a` partir d’observations. En effet, les nuages pollue´s e´taient plus fins que les nuages des
masses d’air marines pures (Brenguier et al., 2003). Leur albe´do e´tait par conse´quent infe´rieur a`
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celui des nuages non-pollue´s, meˆme si la valeur de CDNC e´tait plus e´leve´e. Ce re´sultat pourrait
eˆtre interpre´te´ comme une signature d’un effet indirect du deuxie`me ordre ne´gatif. L’explication
la plus pertinente est toutefois que les masses d’air pollue´es avaient traverse´ la pe´ninsule Ibe´rique,
e´tant donc soumises a` des flux de chaleur latente plus faibles et des flux de chaleur sensible plus
grands que les masses d’air marines pures, qui avaient survole´ l’oce´an pendant une semaine avant
d’arriver dans la re´gion d’observation, au Nord des Iles Canaries.
Etant donne´e la complexite´ des interactions qui controˆlent l’e´volution des couches limite
nuageuses et les difficulte´s a` obtenir des mesures pre´cises des parame`tres physiques qui les ca-
racte´risent, une alternative pour l’e´tude du deuxie`me effet indirect est l’utilisation des mode`les
nume´riques a` re´solution fine. Ces mode`les LES (l’acronyme anglais pour Large Eddy Simula-
tions) disposent de parame´trisations sophistique´es de la dynamique du nuage, de la turbulence,
du rayonnement et de la microphysique. Meˆme si les conditions initiales ne peuvent pas eˆtre me-
sure´es pre´cise´ment, elles peuvent eˆtre ajuste´es pour reproduire la structure escompte´e du champs
nuageux. Il est alors suppose´ que si les forc¸ages exte´rieurs sont maintenus constants lorsque les
proprie´te´s de l’ae´rosol sont modifie´es, le mode`le est capable de reproduire les interactions entre
l’ae´rosol et les processus physiques qui controˆlent le cycle de vie du nuage.
La technique LES a e´te´ applique´e re´cemment dans plusieurs e´tudes pour e´valuer le deuxie`me
effet indirect (Ackerman et al., 2003, 2004; Lu et Seinfeld , 2005). Ne´anmoins, les re´sultats
sont contradictoires, ce qui ne fait que confirmer la complexite´ du proble`me. Ainsi, ces e´tudes
montrent que la re´ponse du nuage a` une augmentation de CDNC n’est pas ne´cessairement celle
pre´dite par Albrecht (1989). Le LWP peut soit augmenter, soit diminuer, suivant les me´canismes
de re´troaction dynamique engendre´s par les interactions du rayonnement avec diffe´rents proces-
sus tels que les pre´cipitations, la se´dimentation des gouttelettes nuageuses ou l’entraˆınement tur-
bulent au sommet du nuage. De plus, la re´ponse du LWP du nuage a` la variation de CDNC peut
eˆtre significativement influence´e par les conditions me´te´orologiques de grande e´chelle, comme
l’humidite´ relative de l’atmosphe`re libre, la subsidence ou la tempe´rature de l’oce´an. Ces re´sultats
re´ve`lent donc que le de´bat concernant les effets de l’ae´rosol sur le cycle de vie des nuages de
couche limite est loin d’eˆtre clos.
Pourtant, il faut noter que le deuxie`me effet indirect a e´te´ parame´tre´ dans les mode`les de
circulation ge´ne´rale utilise´s pour les sce´narios climatiques du 4e`me Rapport de l’IPCC (IPCC ,
2007). Ces mode`les ne re´solvent pas explicitement les interactions dynamique-microphysique-
rayonnement qui ont lieu dans la couche limite. Par conse´quent, l’impact de l’ae´rosol est pa-
rame´tre´ a` l’aide d’un sche´ma d’activation pronostique pour CDNC et d’un sche´ma d’autoconver-
sion pour la formation des pre´cipitations (Chapitre 4 du IPCC (2007)). Ainsi, une augmentation
de la concentration des CCN de´termine ne´cessairement une diminution du flux de pre´cipitation
et une augmentation du contenu en eau du nuage. Il est donc crucial pour le prochain rapport de
l’IPCC de de´terminer si, statistiquement, le deuxie`me effet indirect me`ne a` une augmentation,
a` une diminution ou a` aucune modification notable du LWP des nuages de couche limite.
La plupart des e´tudes re´centes qui se sont inte´resse´es aux effets indirects de l’ae´rosol ont
analyse´ la re´ponse du syste`me a` une variation de la concentration des CCN sur des pe´riodes
relativement courtes, i.e. quelques heures, correspondant a` des situations de nuit ou de jour.
Ces e´tudes ont montre´ que la susceptibilite´ du nuage aux variations de CDNC est re´duite lors
de la journe´e du fait de l’absorption du rayonnement solaire dans le nuage (Ackerman et al.,
2004; Lu et Seinfeld , 2005). Dans ce travail de the`se nous franchissons une nouvelle e´tape en
analysant le couplage entre les effets de l’ae´rosol et le cycle diurne d’une couche limite marine
contenant des nuages stratocumulus. Un mode`le LES est utilise´ pour simuler un cycle diurne
qui est quasi-pe´riodique pour des conditions non-pollue´es. Une deuxie`me simulation est alors
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produite avec les meˆmes forc¸ages, mais en augmentant la concentration des CCN pour simuler
un cycle diurne de stratocumulus pollue´. Les impacts de cette augmentation de la concentration
des CCN seront analyse´s en de´tail.
Apre`s l’introduction, nous dresserons l’e´tat de l’art sur les couches limite marines nuageuses
(chapitre 2). Ensuite, nous pre´senterons les caracte´ristiques techniques du mode`le a` re´solution
fine en insistant sur les parame´trisations que nous avons se´lectionne´es (chapitre 3). La validation
de cette configuration sera e´galement discute´e (chapitre 4). Le chapitre 5 sera de´die´ a` une analyse
de´taille´e des re´sultats de simulation du cycle diurne. Cette analyse mettra en e´vidence les diverses
modalite´s de l’impact d’une augmentation de la concentration d’ae´rosol sur le cycle de vie d’un
stratocumulus marin. Enfin, un dernier chapitre pre´sentera une approche inte´grale conc¸ue pour
analyser le couplage ae´rosol-cycle diurne de manie`re plus synthe´tique. Cette approche montrera
dans quelle mesure l’approximation d’une couche limite parfaitement me´lange´e est capable de
reproduire les e´volutions diurnes de couches limite nuageuses pures et pollue´es.

Chapitre 2
Couche limite marine nuageuse : e´tat
de l’art
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Apre`s des ge´ne´ralite´s sur les stratocumulus et leur importance pour le climat, nous rap-
pellerons quelques bases the´oriques ne´cessaires a` la compre´hension du chapitre. Nous de´crirons
ensuite les constituants de la couche limite nuageuse, les e´nergies mises en jeu, les principaux
processus physiques et les flux aux interfaces qui de´terminent son e´volution. Nous pourrons
alors de´crire la couche limite avec un mode`le ide´alise´. Nous mentionnerons aussi les facteurs
qui e´loignent la couche limite re´elle de ce mode`le ide´alise´. Ensuite, nous discuterons les cha-
racte´ristiques des couches limite nuageuses re´elles et nous de´crirons leur cycle diurne. Enfin,
nous pre´senterons l’e´tat de l’art sur la simulation nume´rique de l’effet indirect de l’ae´rosol. Cela
nous permettra d’introduire, a` la fin de ce chapitre, les objectifs de notre travail de the`se.
• Qu’est-ce qu’un stratocumulus ?
Les stratocumulus se forment dans la Couche Limite Atmosphe´rique (CLA), c’est-a`-dire dans
la partie infe´rieure de l’atmosphe`re qui est directement influence´e par la surface terrestre. Ils
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constituent une couche nuageuse basse, souvent compacte, avec une base situe´e entre 300 et 1500
me`tres d’altitude et une extension verticale comprise entre 100 et 800 me`tres. Ces nuages bas sont
les nuages de couche limite les plus re´pandus, couvrant une fraction significative de la surface de
la plane`te (Charlson et al., 1987). Ne´anmoins, ce type de nuages se retrouve principalement au
dessus des re´gions oce´aniques subtropicales, ce qui explique notre inte´reˆt pour les stratocumulus
marins. Les re´gions ou` ils se forment le plus fre´quemment sont situe´es a` la limite ouest des grands
continents. Ces re´gions sont place´es sous l’influence de mouvements subsidents ge´ne´re´s par la
branche descendante de la cellule Hadley. Cette subsidence de grande e´chelle transporte vers la
surface un air sec et plus chaud que la surface de l’oce´an, qui contribue a` la formation d’une forte
inversion thermique au dessus des oce´ans (Lilly , 1966). L’inversion, d’une e´paisseur de l’ordre de
quelques dizaines de me`tres, est caracte´rise´e par de forts gradients de tempe´rature et d’humidite´.
L’humidite´ e´leve´e dans la couche limite conduit souvent a` la formation d’une couche compacte
et e´tendue de stratocumulus dont le sommet co¨ıncide avec la base de l’inversion (Driedonks et
Duynkerke, 1989; Duynkerke et al., 2004).
• Pourquoi les stratocumulus sont-ils importants ?
Du fait de leur extension horizontale conside´rable et de leurs proprie´te´s radiatives, les strato-
cumulus modifient de manie`re significative le bilan radiatif plane´taire. Ces nuages bas posse`dent
une grande capacite´ a` re´fle´chir le rayonnement solaire incident, e´tant ainsi caracte´rise´s par un
fort albe´do. A l’inverse, la surface oce´anique ne re´fle´chit quasiment pas le rayonnement solaire
(albe´do de l’ordre de 6%). L’albe´do des stratocumulus marins est donc nettement supe´rieur (d’un
facteur 5 a` 10) a` celui de la surface oce´anique au dessus de laquelle ils se forment. Ainsi, leur
pre´sence diminue sensiblement le flux de rayonnement solaire a` travers la couche limite et leur
contribution au bilan radiatif est ne´gative. En outre, comme les stratocumulus se trouvent a` une
tempe´rature assez proche de celle de la surface oce´anique, ils n’influencent pas significativement
les flux de rayonnement infrarouge e´mis par la surface terrestre et par l’atmosphe`re.
Il a e´te´ sugge´re´ que si leur albe´do e´tait le´ge`rement renforce´, les nuages de couche limite
pourraient compenser partiellement le re´chauffement global duˆ aux gaz a` effet de serre (Charlson
et al., 1987, 1992; Jones et al., 1994). Cependant, la contribution radiative de ces nuages de´pend
d’un tre`s grand nombre de facteurs. Parmi ces facteurs, les particules d’ae´rosol de la couche
limite et de l’atmosphe`re libre jouent un roˆle particulie`rement important sur le cycle de vie des
stratocumulus et ainsi sur leur impact radiatif. Pour aborder ce proble`me, il nous faut maintenant
examiner les processus qui gouvernent l’e´volution de la couche limite marine nuageuse (CLN).
2.1 Bases the´oriques
La couche limite est la partie de l’atmosphe`re la plus basse qui s’e´tend de la surface terrestre
jusqu’a` une altitude allant de quelques centaines de me`tres au dessus des oce´ans a` 1000 ou
meˆme a` 2000 me`tres au dessus des continents. Lorsque la surface est relativement uniforme, les
proprie´te´s de la CLN sont statistiquement homoge`nes sur des distances qui peuvent atteindre
plusieurs centaines de kilome`tres. C’est pourquoi il est courant d’examiner la couche limite
comme une couche d’air infinie homoge`ne horizontalement, et limite´e selon la verticale par deux
interfaces : la surface et l’inversion thermique qui se´pare la couche limite de l’atmosphe`re libre.
On peut alors conside´rer la CLN comme un syste`me dont les e´changes avec l’exte´rieur sont
repre´sente´s par les flux aux interfaces.
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Pour comprendre l’e´volution de la couche limite nuageuse il est ne´cessaire d’introduire
dans un premier temps quelques notions the´oriques de base. Ainsi, ce paragraphe regroupe la
pre´sentation des constituants de la couche limite marine nuageuse, quelques notions ge´ne´rales sur
les types d’e´nergie dans l’air atmosphe´rique et une description plus de´taille´e de deux processus
physiques qui mettent en jeu l’ae´rosol et les particules nuageuses : les processus microphysiques
et l’interaction rayonnement-particules.
2.1.1 Constituants
Les trois constituants qui nous inte´ressent dans cette e´tude sont les gaz atmosphe´riques a`
l’exclusion de la vapeur d’eau, l’eau atmosphe´rique sous ses formes vapeur et condense´e1 et
l’ae´rosol atmosphe´rique. Formellement l’ae´rosol de´signe toute suspension de matie`re condense´e
dans un gaz. On traitera cependant dans cette e´tude les particules d’eau liquide se´pare´ment et
on les de´signera par le terme d’hydrome´te´ores. On re´servera donc le terme d’ae´rosol pour les
particules solides en suspension dans l’air. L’air humide de la couche limite est forme´ par le
me´lange de tous ces constituants.
Le gaz atmosphe´rique est caracte´rise´ par sa pression et sa tempe´rature, tandis que l’eau
atmosphe´rique est caracte´rise´e par ses rapports de me´lange en phases vapeur et liquide. L’eau
nuageuse est repre´sente´e plus spe´cifiquement par sa distribution dimensionnelle. L’ae´rosol, quant
a` lui, est caracte´rise´ par sa distribution dimensionnelle et sa composition chimique.
Suivant la tempe´rature et le rapport de me´lange en eau totale, la vapeur d’eau qui de´passe
le seuil de saturation se condense sous forme de gouttelettes nuageuses. La thermodynamique
de´termine la quantite´ d’eau condense´e, et la microphysique traite de la distribution de cette
quantite´ d’eau sur des hydrome´te´ores de tailles varie´es. Leur rayon varie d’un microme`tre a`
plusieurs millime`tres pour les gouttes de pluie. Cependant, dans les stratocumulus, les plus
grosses gouttes de´passent rarement la centaine de microme`tres. Dans ce cas on parle plutoˆt
de bruine. Il faut noter que tant que le diame`tre des gouttelettes est infe´rieur a` la vingtaine de
microme`tres, leur vitesse de chute est faible. Les particules plus grosses pre´cipitent, transportant
ainsi une partie de l’e´nergie latente vers des niveaux infe´rieurs. Outre les e´changes d’e´nergie
sous forme de chaleur latente lors des processus de condensation/e´vaporation, les gouttelettes
interagissent avec le rayonnement dans les domaines visible et infrarouge.
L’ae´rosol contient des particules de dimensions qui vont du nanome`tre pour les agglome´rats
de mole´cules, jusqu’a` quelques dizaines de microme`tres. Il est ge´ne´ralement distribue´ en trois
modes : le mode de nucle´ation correspondant aux particules fraˆıchement forme´es qui vont jusqu’a`
quelques dizaines de nanome`tres ; le mode d’accumulation forme´ d’agglome´rats de particules dont
les diame`tres varient de quelques dizaines de nanome`tres a` quelques microme`tres ; et le mode
grossier qui regroupe les particules de taille supe´rieure a` 2.5 µm. Seules les particules du mode
grossier ont une vitesse de chute significative, ce qui limite leur dure´e de vie dans l’atmosphe`re.
L’ae´rosol joue un double roˆle dans la couche limite : l’un sur le transfert du rayonnement, duˆ a`
son interaction avec les photons lumineux et l’autre dans la formation des nuages. Les particules
d’ae´rosol interagissent avec le rayonnement par diffusion et par absorption. La diffusion de´pend
de la dimension, tandis que l’absorption de´pend de la composition chimique de l’ae´rosol. Une
partie de l’ae´rosol forme´ de particules hydrophiles donne naissance aux gouttelettes nuageuses.
Ces particules sont ge´ne´ralement appele´es noyaux de condensation nuageux (ou CCN, acronyme
anglais pour Cloud Condensation Nuclei).
1Notre e´tude est limite´e aux nuages chauds. L’eau condense´e de´signera donc ici seulement l’eau liquide.
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2.1.2 Variables thermodynamiques conservatives
Dans une couche limite se`che, l’e´tat du syste`me est comple`tement de´termine´ par sa tempe´rature
T et sa pression p. Dans une couche limite nuageuse, ceci n’est plus valable a` cause de l’eau at-
mosphe´rique et de ses changements de phase. L’e´tat thermodynamique du syste`me est de´termine´
dans ce cas par la pression, par le contenu spe´cifique en eau totale qt et par une tempe´rature
potentielle ge´ne´ralise´e pour le cas humide.
Le contenu spe´cifique en eau totale qt (kg/kg) repre´sente une mesure de la quantite´ totale
d’eau par unite´ de masse d’air atmosphe´rique. En l’absence de pre´cipitation, il est donne´ par la
somme des contenus spe´cifiques en eau vapeur qv et en eau nuageuse qc :
qt = qv + qc, (2.1)
ou` qv,c = mv,c/(mair sec +mv +mc), ou` mv,c sont les masses d’eau vapeur et d’eau condense´e,
respectivement, et mair sec la masse d’air sec dans le volume d’air conside´re´.
Il faut noter que le rapport de me´lange en eau totale rt = rv + rc est utilise´ parfois a` la
place du contenu spe´cifique en eau totale qt. Les rapports de me´lange rv et rc sont calcule´s par
rapport a` la masse d’air sec2, tandis que les contenus spe´cifiques qv et qc le sont par rapport a` la
masse de l’air humide. Les masses d’eau vapeur et d’eau condense´e e´tant de l’ordre du centie`me
de la masse de l’air sec, la diffe´rence entre ces deux parame`tres reste modeste.
Les tempe´ratures ge´ne´ralement utilise´es pour caracte´riser la CLN sont soit la tempe´rature
potentielle e´quivalente θe, soit la tempe´rature potentielle de l’eau liquide θl. On rappelle que
la tempe´rature potentielle est de´finie comme la tempe´rature atteinte par une particule d’air
sec lorsqu’elle est amene´e de manie`re adiabatique d’un e´tat caracte´rise´ par (T,p) a` un e´tat
caracte´rise´ par la pression standard de l’atmosphe`re p0,
θ = T (
p0
p
)Rd/cp , (2.2)
ou` Rd est la constante universelle pour l’air sec et cp est la capacite´ calorifique spe´cifique a`
pression constante. Les deux tempe´ratures potentielles ge´ne´ralise´es, qui se conservent lors de
mouvements verticaux pseuso-adiabatiques, sont de´finies de manie`re similaire.
La tempe´rature potentielle e´quivalente, de´finie par Paluch (1979), s’exprime comme :
θe = θ(1 +
Lvrv
cpT
), (2.3)
ou` θ est la tempe´rature potentielle et Lv est la chaleur latente d’e´vaporation. La tempe´rature
θe peut eˆtre conside´re´e comme une tempe´rature de condensation (Stevens, 2005b), car elle
devient e´gale a` θ lorsque toute l’eau se trouve sous forme condense´e (rv = 0). Cette tempe´rature
est invariante aux changements de phase puisque l’augmentation de θ par les processus de
condensation de l’eau vapeur est contrebalance´e par une baisse de la quantite´ de vapeur rv. Un
autre avantage de cette variable est qu’elle ne de´pend pas de la quantite´ d’eau condense´e.
La tempe´rature potentielle de l’eau liquide, introduite par Betts (1973), est de´finie comme :
θl = θ(1−
Lvrc
cpT
). (2.4)
En absence d’eau condense´e, la tempe´rature θl se re´duit a` θ et elle peut eˆtre interpre´te´e comme
une tempe´rature d’e´vaporation (Stevens, 2005b). Si l’air humide est sature´, la diffe´rence entre
2rv = mv/mair sec et rc = mc/mair sec.
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θl et θ repre´sente la chaleur libe´re´e lors du processus de condensation. La tempe´rature θl reste
de ce fait constante lors des changements de phase.
L’inte´reˆt d’utiliser ces variables vient donc du fait qu’en l’absence de pre´cipitations, elles se
conservent lors de mouvements verticaux pseudo-adiabatiques des masses d’air nuageux, dans
lesquelles se produisent des changements de phase (Nicholls, 1984). En l’absence d’e´changes
d’e´nergie avec l’exte´rieur et en l’absence de pre´cipitations, la couche limite nuageuse est donc
caracte´rise´e par des valeurs constantes de ces variables thermodynamiques.
2.1.3 Energe´tique de la couche limite
2.1.3.1 Les formes d’e´nergie
Du point de vue e´nerge´tique, l’air atmosphe´rique est caracte´rise´ par son enthalpie, son
e´nergie potentielle de pesanteur et son e´nergie cine´tique turbulente. Un autre terme impor-
tant pour l’e´nerge´tique du syste`me est la chaleur latente transporte´e par la vapeur d’eau et
libe´re´e lors des changements de phases. Les conversions continues entre ces diffe´rentes types
d’e´nergie de´terminent l’e´volution thermodynamique de la CLN. Ainsi, des de´se´quilibres dans la
distribution verticale de l’e´nergie potentielle vont conduire a` la production d’e´nergie cine´tique
qui agira pour re´duire les instabilite´s et ramener le syste`me a` un e´tat d’e´nergie plus faible. Le
syste`me se trouvera alors dans des conditions neutres, parfois meˆme stables.
Pour une particule d’air humide de masse unitaire,
• l’enthalpie est donne´e par :
h = (Cdp + rvC
v
p + rcCl)T + cste, (2.5)
ou` Cdp , C
v
p , Cl sont les capacite´s calorifiques a` pression constante de l’air sec, de l’eau
vapeur et de l’eau liquide, respectivement.
• l’e´nergie latente, lie´e aux changements de phase de l’eau entre vapeur et eau liquide, est
de´finie par :
el = rvLv. (2.6)
Il est important de noter que dans une couche limite nuageuse, de l’e´nergie latente est
transfe´re´e a` l’enthalpie chaque fois que la vapeur d’eau se condense dans le nuage, et
re´ciproquement, lorsque l’eau condense´e s’e´vapore sous le nuage.
• l’e´nergie potentielle de pesanteur se calcule comme :
ep = gz + cste, (2.7)
ou` z est l’altitude a` laquelle se trouve la particule et g l’acce´le´ration de la pesanteur.
• l’e´nergie cine´tique turbulente (ou la TKE, acronyme anglais pour Turbulent Kinetic Energy)
est de´finie par la somme des fluctuations des composantes de la vitesse du vent,
e = u′2 + v′2 + w′2. (2.8)
La TKE est une mesure de l’intensite´ de la turbulence. Son e´volution est controˆle´e par
diffe´rents processus qui agissent comme sources et puits de turbulence dans la couche limite.
Son bilan s’exprime par :
∂e
∂t
=
g
θv
w′θv ′ − (u′w′
∂u
∂z
+ v′w′
∂v
∂z
)−
∂w′e
∂z
−
1
ρ
∂w′p
∂z
− ǫ, (2.9)
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ou` θv est la tempe´rature potentielle virtuelle, u et v sont les composantes du vent moyen hori-
zontal, p est la pression atmosphe´rique.
Le terme I de l’e´quation 2.9 repre´sente la tendance de la TKE. Le terme II repre´sente la
production thermique de turbulence. Il est proportionnel au flux de flottabilite´. Ce flux est positif
dans les re´gions ou` la couche limite est instable. Il constitue donc une source d’e´nergie cine´tique
turbulente. A l’inverse, il repre´sente un puits de TKE dans les re´gions stables, ou` la TKE est
dissipe´e sous forme d’e´nergie potentielle. Une autre source importante de mouvements turbulents
dans la CLN est le cisaillement du vent. Le flux de la quantite´ de mouvement (u′w′ + v′w′) est
toujours de signe oppose´ au gradient vertical du vent moyen (∂u∂z +
∂v
∂z ) et donc le terme III
de l’e´quation 2.9 est toujours positif. Il quantifie la production dynamique de turbulence. Le
terme IV est le transport turbulent de TKE. Localement, suivant qu’il y a convergence ou
divergence du flux, ce terme est source ou puits de TKE. Cependant, lorsqu’il est inte´gre´ sur
toute l’e´paisseur de la CLA, ce terme s’annule. A l’e´chelle de la CLA, le transport turbulent de
TKE n’est donc ni source ni puits, mais plutoˆt un terme de redistribution verticale de l’e´nergie
cine´tique turbulente. Le terme de pre´sso-corre´lation (terme V) exprime les e´changes d’e´nergie
cine´tique entre les composantes de la vitesse de l’air. Son intensite´ est ge´ne´ralement faible. Enfin,
la dissipation de l’e´nergie cine´tique turbulente (terme VI) exprime la dissipation sous forme de
chaleur des mouvements turbulents par les tourbillons de petite taille.
2.1.3.2 Conversions entre les re´servoirs d’e´nergie
La CLN e´change de l’e´nergie a` travers ses interfaces et les processus physiques internes
entretiennent des conversions entre les quatre re´servoirs d’e´nergie de l’air humide : l’enthalpie,
l’e´nergie potentielle de pesanteur, l’e´nergie latente et l’e´nergie cine´tique. De part le couplage
entre les e´quations de mouvement, l’e´quation d’e´tat, l’e´quation de continuite´ (dans sa variante
hydrostatique) et l’e´quation thermique, ces conversions entre les diffe´rentes re´servoirs d’e´nergie
influencent indirectement la dynamique du syste`me.
Cependant, l’analyse du cycle de transformations entre les diffe´rentes types d’e´nergies et
l’e´tablissement d’une loi de conservation pour l’e´nergie totale du syste`me soule`ve de nombreuses
questions. La premie`re est de de´terminer s’il faut traiter l’e´nergie totale du syste`me en terme
d’e´nergie interne et d’e´nergie potentielle, ou en terme de chaleur totale ? La chaleur totale, ou
l’enthalpie d’un e´tat atmosphe´rique donne´, repre´sente l’e´nergie ne´cessaire pour que le syste`me
passe d’un e´tat de re´fe´rence a` cet e´tat. Supposons qu’un syste`me rec¸oive de l’e´nergie de telle
fac¸on que la pression reste constante a` chaque instant. Alors, la chaleur totale absorbe´e (par
unite´ de masse) pour passer de l’e´tat de re´fe´rence, caracte´rise´ par la tempe´rature T0, a` l’e´tat
final, caracte´rise´ par la tempe´rature T , est h = Cp(T − T0).
En l’absence d’orographie et dans des conditions hydrostatiques, l’e´nergie totale, qui ca-
racte´rise une colonne infinie d’atmosphe`re, s’exprime comme la somme de l’e´nergie interne et de
l’e´nergie potentielle de pesanteur. Les e´nergies interne et potentielle par unite´ de masse s’e´crivent
respectivement comme ei = Cv(T −T0) et ep = gz. En outre, Cp = Cv +R et dp = −ρgdz (l’ap-
proximation hydrostatique). Il re´sulte alors que la chaleur totale d’une colonne infinie d’air sec
est e´gale a` la somme de l’e´nergie interne et de l’e´nergie potentielle de la colonne, et donc a` son
e´nergie totale, H = Ei+Ep (Normand , 1946; Lorenz , 1967). Il est inte´ressant de noter, dans ce
cas, le rapport constant entre l’e´nergie potentielle, l’e´nergie interne et l’enthalpie de la colonne
infinie,
Ep : Ei : H = R : Cp : Cv = 2 : 5 : 7. (2.10)
Si, par exemple, la chaleur totale diminue d’une quantite´ ∆H, l’e´nergie interne diminue de la
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quantite´ 5/7∆H tandis que l’e´nergie potentielle diminue de la quantite´ 2/5∆H.
En revanche, s’il s’agit d’une colonne de hauteur finie (Zmax), cette formulation n’est plus
valable car il faut aussi prendre en compte la contribution de l’e´nergie potentielle de l’air situe´
au dessus de l’altitude Zmax. Sir Charles Normand (Normand , 1946) a e´te´ l’un des premiers a`
soutenir que, dans ces conditions, il est plus approprie´ d’e´crire l’e´nergie du syste`me en terme
d’enthalpie. Cela est aussi le cas lorsqu’un s’inte´resse au bilan d’e´nergie dans la couche limite sur
une aire limite´e. Alors, il est plus pratique de repre´senter le cycle de transformations de l’e´nergie
en terme d’enthalpie, d’e´nergie potentielle de pesanteur et d’e´nergie cine´tique (Marquet , 1991).
Selon Marquet (1991), les e´quations de l’e´nergie thermique et de l’e´nergie me´canique (qui peut
eˆtre se´pare´e en une e´quation de l’e´nergie cine´tique eK et une e´quation de l’e´nergie potentielle
eG) s’expriment par :
Cp
DT
Dt
=
Dh
Dt
=
1
ρ
DP
Dt
+ q˙, (2.11a)
DeK
Dt
= −
1
ρ
U · ∇P − gw + U · F, (2.11b)
DeG
Dt
= gw, (2.11c)
ou` w est la vitesse verticale, U est le vecteur tridimensionnel de la vitesse du vent, eK = U ·U/2
repre´sente l’e´nergie cine´tique, P est la pression et ρ la densite´ de l’air. Le terme q˙ repre´sente
le taux de chauffage duˆ au rayonnement et a` la libe´ration de chaleur latente, tandis que U · F
de´note la dissipation de l’e´nergie cine´tique due au forces de friction.
Ce syste`me d’e´quations, de´duit en e´crivant les lois de conservation pour l’e´nergie d’un volume
de controˆle Lagrangien (Holton, 2004), peut eˆtre re´e´crit en utilisant certaines notations afin de
souligner les conversions entre les trois types d’e´nergie :
Dh
Dt
= −C(h,K) + (
1
ρ
∂P
∂t
+ q˙), (2.12a)
DeK
Dt
= +C(G,K) + C(h,K) −DK , (2.12b)
DeG
Dt
= −C(G,K), (2.12c)
ou` Cα,β repre´sente la conversion entre le type α et le type β d’e´nergie. Les diffe´rentes conversions
intervenant dans les e´quations 2.12 sont de´finies par :
C(G,K) = −gw DK = −U · F C(h,K) = −
1
ρ
U · ∇P. (2.13)
Le syste`me 2.12 exprime le cycle local de l’enthalpie (Marquet , 1991). Ce syste`me d’e´quations
illustre bien les sources et puits pour les trois types d’e´nergie. Ainsi, une variation de l’enthal-
pie du syste`me peut eˆtre produite par tout facteur, externe ou interne, qui modifie le taux
de re´chauffement (tel que le rayonnement, la libe´ration de chaleur latente associe´e au change-
ments de phase), ou qui induit une variation de pression (∂P/∂t 6= 0). Une partie de l’enthal-
pie est convertie en e´nergie cine´tique (C(h,K)). L’augmentation de l’e´nergie cine´tique peut eˆtre
aussi produite par la consommation d’une fraction de l’e´nergie potentielle. Les forces de friction
repre´sentent, par contre, un puits pour l’e´nergie cine´tique (le terme DK).
La loi de conservation de l’e´nergie, respecte´e localement, s’obtient facilement en sommant
les e´quations 2.12,
D
Dt
(h+ eG + eK) = (
1
ρ
∂P
∂t
+ q˙)−DK . (2.14)
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En l’absence des forces de friction (F = 0), la de´rive´e totale s’annule si l’e´coulement de l’air
est stationnaire (∂P/∂t = 0) et isentropique (q˙ = Tds/dT = 0, ou` s est l’entropie de l’unite´ de
masse). L’e´quation 2.14 se re´duit alors a` la loi de conservation de l’e´nergie de Bernoulli,
h+ eG + eK = cste. (2.15)
Cela montre qu’un renforcement des mouvements turbulents (deK > 0) s’accompagne ne´cessaire-
ment d’une consommation d’enthalpie ou d’e´nergie potentielle (d(h + eG) < 0). Si h + eG est
minimum, alors d(h+ eG) > 0. Il n’est donc plus possible de produire de l’e´nergie cine´tique par
diminution de l’enthalpie ou de l’e´nergie potentielle. Dans ces conditions, le syste`me est dans un
e´tat d’e´quilibre stable.
Dans cette formulation, la source de chaleur latente, associe´e aux changements de phase
de l’eau entre vapeur, eau liquide ou glace, a e´te´ prise en compte dans le terme de chauffage
q˙. C’est pourquoi la quantite´ conserve´e lors de mouvements adiabatiques de l’air humide est
souvent repre´sente´e par l’e´nergie statique de l’eau liquide,
sl = (C
d
p + rtC
v
p )T − rcLv + gz, (2.16)
ou par l’e´nergie statique humide,
se = (C
d
p + rtCl)T + rvLv + gz. (2.17)
Les approximations suivantes peuvent aussi eˆtre utilise´es (Stull , 1988) :
sl = C
d
pT − rcLv + gz ≈ C
d
pθl,
se = C
d
pT + rvLv + gz ≈ C
d
pθe. (2.18)
2.1.4 Principaux processus physiques
Outre les processus dynamiques qui ne seront pas rediscute´s en de´tail, deux types de pro-
cessus physiques sont importants quand on s’inte´resse a` l’interaction ae´rosol/nuage. Ce sont
les processus microphysiques qui de´terminent comment l’ae´rosol peut modifier la distribution
des gouttelettes et des gouttes, et le transfert radiatif, plus particulie`rement l’interaction parti-
cules/rayonnement, qui e´tablit un pont entre la microphysique du nuage et son bilan e´nerge´tique.
2.1.4.1 Processus microphysiques
Lorsque l’e´tat thermodynamique de la couche limite favorise la condensation d’une partie de
la vapeur d’eau, des gouttelettes nuageuses se forment par la condensation de la vapeur saturante
sur les noyaux de condensation nuageux (les CCN).
Tous les CCN disponibles ne deviennent pas des gouttelettes. Lorsqu’une sursaturation3 se
produit dans le nuage, le plus souvent a` sa base, les noyaux dont la sursaturation critique est
infe´rieure sont active´s et deviennent des gouttelettes. Les autres restent dans un e´tat d’e´quilibre
stable qu’on de´signe par le terme d’ae´rosol interstitiel.
3La sursaturation de´signe la diffe´rence relative entre la pression partielle de la vapeur d’eau e et la pression de
la vapeur saturante es, S =
e− es(T )
es(T )
. La sursaturation est une fonction de la tempe´rature T .
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La sursaturation critique qui doit eˆtre atteinte pour l’activation d’un CCN de´pend de sa
taille et de sa composition chimique. Cette sursaturation critique est donne´e par la the´orie de
Ko¨hler (1936) (Pruppacher et Klett , 1997). Ko¨hler (1936) a montre´ que la pression de vapeur
saturante a` la surface d’un CCN (ea) diffe`re de la pression de vapeur saturante au dessus d’une
surface infinie d’eau plane et pure (es∞). Cela est duˆ a` la tension de surface et aux effets du
solute´. Les courbes de Ko¨hler (Fig. 2.1) repre´sentent la sursaturation Se a` la surface d’un CCN
en fonction de son rayon r,
Se =
ea − es∞
es∞
=
A
r
−
B
r3
. (2.19)
Le terme
A
r
repre´sente l’effet de la courbure sur la pression en vapeur a` la surface du CCN
(effet Kelvin). Le terme
B
r3
exprime l’influence du solute´, partiellement soluble, dans la particule
d’ae´rosol (effet Raoult). Les deux parame`tres A et B sont de´pendants de la tension superficielle
a` la surface σs, de la densite´ de l’eau pure ρl, des masses molaires de l’eau et du solute´ Mw et
Ms, du coefficient de Van’t Hoff ν (qui repre´sente le nombre d’ions dissocie´s), de la masse ms
et de la densite´ du solute´ ρs,
A =
2σsMw
ρlRvT
, B =
2νmsMw
4πρlMs
. (2.20)
Fig. 2.1: Courbes de Ko¨hler pour deux compositions chimiques et pour trois diame`tres initiaux d’ae´rosol
sec. La sursaturation en vapeur d’eau a` la surface du CCN est repre´sente´e en fonction du
diame`tre de la particule. Le maximum de chaque courbe correspond au seuil de sursaturation
critique qui se´pare le re´gime d’e´quilibre (a` gauche) du re´gime instable de croissance continue
(a` droite).
Lorsque la sursaturation dans l’environnement de´passe la sursaturation critique Sc donne´e
par le maximum de la courbe Se = f(r) (Eq. 2.19), le rayon du CCN de´passe le rayon critique
correspondant a` cette saturation Sc. La particule passe dans un re´gime instable de croissance
continue, et elle est dite active´e. Si le rayon critique n’est pas atteint, la particule n’est pas
active´e et reste dans le re´gime d’e´quilibre stable.
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La figure 2.1 montre l’e´volution de la sursaturation Se a` la surface d’un CCN compose´ de
chlorure de sodium (NaCl) et d’un CCN compose´ de sulfate d’ammonium ((NH4)2SO4). Les
trois courbes correspondent a` des particules d’ae´rosol sec de diame`tres secs diffe´rents. La figure
montre que les CCN les plus hydrophiles (NaCl) et les plus gros (diame`tre sec de 0.5µm) ont la
plus petite sursaturation critique et qu’ils s’activent donc en premier. Il y a en effet compe´tition
entre les CCN pour l’activation et la fraction de CCN active´s de´pend de leur distribution di-
mensionnelle et composition chimique, et de la production de sursaturation.
La cine´matique du processus est de´crite par l’e´quation d’e´volution de la sursaturation,
dS
dt
= [
Lvg
CpRvT 2
−
g
RdT
]w − [
PMd
Mwes∞
+
L2v
CpRvT 2
]
ql
dt
. (2.21)
Le premier terme de droite exprime la production de sursaturation. Sa formulation correspond
ici au cas d’une production de sursaturation dans une cellule convective qui monte et se refroidit
par de´tente. Le refroidissement entraˆıne une diminution de la pression de vapeur saturante et par
conse´quent une augmentation de la sursaturation. Dans ce cas la production est proportionnelle a`
la vitesse verticale du courant convectif. Le deuxie`me terme de droite repre´sente la re´sorption de
sursaturation par condensation de la vapeur d’eau sur les gouttelettes. Avant activation, il est tre`s
faible parce que le taux de condensation sur les CCN est ne´gligeable. La sursaturation commence
donc par augmenter proportionnellement a` w, et les CCN dont la sursaturation critique est la
plus faible sont active´s. La condensation de vapeur sur les gouttelettes nouvellement forme´es
croit rapidement jusqu’a` ce que le terme puits balance le terme source de production convective.
La sursaturation atteint alors son maximum, puis elle de´croˆıt rapidement. A ce niveau s’e´tablit
la discrimination entre CCN active´s qui de´terminent la concentration de gouttelettes et ae´rosol
interstitiel.
D’autres e´ve`nements d’activation peuvent se produire a` des niveaux plus e´leve´s dans un
nuage, lorsque par exemple toutes les gouttelettes se sont e´vapore´es apre`s me´lange avec l’air
environnent du nuage et que la cellule me´lange´e est re´-entraˆıne´e dans un courant convectif
puissant.
Observation Il faut noter que dans les mode`les de nuage il est difficile de re´soudre de manie`re
explicite l’e´quation de Ko¨hler et l’e´quation d’e´volution de la sursaturation qui ne´cessitent des
pas de temps tre`s fins (ms) pour calculer explicitement la concentration de CCN active´s. C’est
pourquoi une manie`re simplifie´e d’aborder le proble`me est de calculer a priori le spectre d’activa-
tion des CCN, c’est a` dire la concentration de CCN dont la sursaturation critique est infe´rieure a`
un certain seuil. Le mode`le utilise ensuite une parame´trisation diagnostique de la sursaturation
maximale, en fonction de la vitesse verticale pour de´duire la concentration de gouttelettes a`
partir du spectre d’activation.
Une fois que les gouttelettes nuageuses ont e´te´ forme´es par activation des CCN, le processus
microphysique qui prend le relais est la croissance des gouttelettes par condensation de la vapeur
a` leur surface. Le taux de croissance est proportionnel a` la diffe´rence entre la sursaturation dans
l’environnement et la sursaturation a` la surface de la gouttelette fraˆıchement forme´e,
r
dr
dt
=
S − Se
FK + FD
, (2.22)
ou` FK =
Lvρl
KT
[
Lv
RvT
− 1] et FD =
RvTρl
Des∞
. La constante K repre´sente la conductivite´ thermique
de l’air et D est le coefficient de diffusion de la vapeur d’eau dans l’air.
25 2.1. Bases the´oriques
On notera que, pour une sursaturation donne´e, le taux de croissance des gouttelettes diminue
lorsque leur rayon augmente. C’est pourquoi le processus de condensation ne peut a` lui seul
conduire a` la formation des gouttes de bruine et de pluie. Les hydrome´te´ores poursuivent leur
croissance en s’assemblant pour former des gouttelettes plus grosses. C’est ce que l’on appelle le
processus de collection ou collision-coalescence. Les plus grosses gouttes (diame`tres supe´rieurs
au millime`tre) sont instables et elles e´clatent spontane´ment (break-up). Ne´anmoins, ce processus
sera ne´glige´ dans notre e´tude parce que les gouttes de bruine dans les stratocumulus n’atteignent
jamais des tailles suffisantes pour que le break-up se produise.
Observation Il faut ne´anmoins pre´ciser que dans les e´quations e´crites ci-dessus, l’influence
du rayonnement et les pre´cipitations ont e´te´ ne´glige´es. Ces processus n’ont pas d’impact sur
l’activation des CCN qui se produit sur une e´chelle de temps tre`s courte.
2.1.4.2 Interaction rayonnement-particules
Les deux principales sources de rayonnement dans l’atmosphe`re sont le soleil, qui e´met des
radiations e´lectromagne´tiques de longueurs d’onde comprises entre 0.2 et 5 µm (les ondes courtes
ou SW, l’acronyme anglais pour Short Wave) et la terre qui e´met un rayonnement infrarouge
thermique (les ondes longues ou LW, l’acronyme anglais pour Long Wave) caracte´rise´ par des
longueurs d’onde supe´rieures a` 3 µm. Le transfert radiatif des flux solaire et infrarouge ther-
mique a` travers la couche limite nuageuse traduit les modifications de ces flux provoque´es par
l’interaction du rayonnement avec les constituants de la CLN. Ces variations des flux radiatifs,
LW ou SW, de´terminent des re´chauffements ou des refroidissements locaux dans la CLN qui ont
une influence majeure sur la dynamique du syste`me.
Dans la couche limite, le rayonnement, visible et infrarouge, interagit avec les mole´cules de
gaz, avec les particules d’ae´rosol et avec les hydrome´te´ores. Les photons sont soit diffuse´s soit
absorbe´s par ces particules. Si la particule diffuse le photon, celui-ci change de direction. L’angle
entre sa nouvelle direction de propagation et sa direction initiale est de´fini comme l’angle de
diffusion. Si le photon incident est absorbe´ par une particule, celle-ci ’gagne’ de l’e´nergie et passe
a` un niveau d’e´nergie supe´rieur. L’absorption de´pend de l’arrangement des e´tats e´nerge´tiques
des particules et donc de leur composition chimique, tandis que la diffusion est controˆle´e par la
taille des particules.
Deux the´ories ont e´te´ de´veloppe´es pour traiter la diffusion des photons lumineux par les
particules : la the´orie de Rayleigh (1871) et la the´orie de Mie (1908). La the´orie de Rayleigh
s’applique lorsque les particules diffusantes ont une dimension infe´rieure a` la longueur d’onde
du photon. La diffusion Rayleigh est fortement de´pendante du rapport entre la dimension de la
particule et la longueur d’onde du rayonnement incident, sans eˆtre trop influence´e par l’angle
de diffusion. La the´orie de Mie s’applique lorsque la taille des particules est grande par rapport
a` la longueur d’onde du rayonnement incident. A l’inverse, la diffusion Mie pre´sente une forte
de´pendance angulaire.
L’interaction du rayonnement avec les particules atmosphe´riques est de´crite a` l’aide de leurs
proprie´te´s optiques, qui peuvent eˆtre calcule´es avec l’une des deux the´ories de diffusion a` condi-
tion que les particules soient sphe´riques et homoge`nes. Ces proprie´te´s optiques, que ce soit pour
des mole´cules de gaz, des particules d’ae´rosol ou des gouttelettes nuageuses, sont de´termine´es
par :
• les coefficients volumiques de diffusion σs et d’absorption σa, qui sont donne´s par le produit
de la concentration volumique de particules par leur section efficace. La section efficace de
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diffusion/absorption est obtenue en multipliant l’efficacite´ de diffusion/absorption Qs/Qa
par la surface apparente de la particule, conside´re´e comme e´tant sphe´rique. Le coefficient
volumique d’extinction du rayonnement par les particules est donne´ par la somme des
coefficients volumiques de diffusion et d’absorption σext = σs + σa.
• l’albe´do de diffusion simple, qui s’exprime comme le rapport entre la partie diffuse´e et la
partie intercepte´e du rayonnement, ω0 =
σs
σext
. Ce parame`tre repre´sente en fait la proba-
bilite´ que les photons intercepte´s par la particule soient diffuse´s.
• La fonction de phase P (Ω′,Ω), qui permet de prendre en compte la diffusion qui n’est
pas uniforme dans toutes les directions. En effet, P (Ω′,Ω) de´crit la probabilite´ que le
photon arrivant suivant une direction Ω′(θ′, φ′) soit diffuse´ dans la direction Ω(θ, φ), ou`
Ω repre´sente l’angle solide. La fonction de phase de´pend de l’angle de diffusion θ′ − θ.
Pour simplifier le traitement du transfert radiatif, une approximation est souvent utilise´e
au lieu de la fonction de phase. Celle-ci est remplace´e par le facteur d’asyme´trie, g, qui
repre´sente la valeur moyenne du cosinus de l’angle de diffusion. La radiation incidente est
redistribue´e principalement en avant par la diffusion si g > 0 et principalement en arrie`re
si g < 0.
Lorsque le rayonnement traverse un milieu il est atte´nue´ du fait de son interaction avec les
particules. Cette extinction du rayonnement dans le milieu traverse´ est ge´ne´ralement caracte´rise´e
par l’e´paisseur optique τ . Le parame`tre τ est donne´ par l’inte´grale du coefficient d’extinction
sur la distance parcourue par le flux de photons dans le milieu.
L’e´paisseur optique, l’albe´do de diffusion simple et le facteur d’asyme´trie sont ne´cessaires
pour re´soudre l’e´quation du transfert radiatif. Cette e´quation 3D permet de calculer, en chaque
point de l’espace, la luminance issue d’un volume e´le´mentaire qui se propage dans une certaine
direction (la luminance repre´sente la quantite´ d’e´nergie par unite´ de temps e´mise par une source
de longueur d’onde λ, de surface e´le´mentaire dS et qui se propage dans une direction donne´e
par un angle solide e´le´mentaire dΩ).
Les gaz atmosphe´riques, tel que la vapeur d’eau, l’ozone, le dioxyde de carbone, mais
aussi O2, CO, N2O, NH3, etc., interagissent avec le rayonnement solaire et le rayonnement
infrarouge. Les transitions entre diffe´rents niveaux d’e´nergie associe´es a` l’absorption des pho-
tons par les mole´cules correspondent aux raies d’absorption. La vapeur d’eau, ainsi que d’autres
gaz atmosphe´riques comme par exemple le CO2 ou l’O3 absorbent fortement le rayonnement
infrarouge, contribuant de manie`re significative au re´chauffement de l’atmosphe`re. Ils sont
ge´ne´ralement connus comme les gaz a` effet de serre. Les mole´cules de gaz e´tant beaucoup plus
petites que les longueurs d’onde du spectre solaire, la diffusion du rayonnement par les mole´cules
doit eˆtre traite´e par la the´orie de Rayleigh.
Les particules d’ae´rosol et les gouttelettes nuageuses ont des tailles supe´rieures aux
longueurs d’onde solaires, ce qui permet de traiter la diffusion du rayonnement par ces particules
avec la the´orie de Mie.
La capacite´ d’absorption des particules d’ae´rosol de´pend de leur type. Ainsi, l’ae´rosol mine´ral
(par exemple les poussie`res de´sertiques) et l’ae´rosol organique sont parmi les plus absorbants,
tandis que les sulfates ou les sels marins n’absorbent que tre`s faiblement le rayonnement solaire.
En ce qui concerne les gouttelettes nuageuses, elles se comportent comme des corps noirs pour
le rayonnement infrarouge, absorbant quasi-totalement le flux LW incident. Quant au rayon-
nement solaire, les gouttelettes d’eau pure n’absorbent que tre`s faiblement dans cette partie
visible du spectre. Si les gouttelettes contiennent un ae´rosol absorbant, leur capacite´ d’absorp-
tion de´pend de sa composition chimique. Dans ce cas, l’absorption du rayonnement solaire dans
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les gouttelettes est controˆle´e principalement par les proprie´te´s absorbantes des CCN qui les ont
forme´es.
Les proprie´te´s optiques des particules d’ae´rosol et des gouttelettes peuvent eˆtre obtenues
avec la the´orie de Mie seulement si les particules sont conside´re´es comme e´tant sphe´riques et
homoge`nes. Cela n’est pas toujours ve´rifie´ dans la re´alite´, parce que les particules d’ae´rosol ou
les particules de glace ont parfois des formes particulie`res. En outre, les gouttelettes nuageuses,
forme´es sur des CCN de composition chimique complexe (sulfates, carbone suie, sels marins,
ae´rosol organique, etc.) peuvent eˆtre inhomoge`nes car tous les CCN ne sont pas toujours parfai-
tement solubles dans l’eau. L’inhomoge´ne´ite´ d’une gouttelette nuageuse est susceptible d’aug-
menter sa capacite´ a` absorber le rayonnement solaire. C’est, par exemple, le cas des gouttelettes
qui contiennent des impurete´s de carbone suie qui se situent pre`s de leur surface (Chylek et al.,
1988). De ce fait, certaines approximations sont ne´cessaires afin de mode´liser les proprie´te´s op-
tiques des gouttelettes nuageuses. Ce sujet sera aborde´ plus en de´tail lors de la description du
sche´ma de transfert radiatif utilise´ dans ce travail (paragraphes 3.2.4 et 3.2.5).
2.1.5 Les flux d’e´nergie aux interfaces
Si on fait abstraction de l’advection horizontale dans la couche limite, son e´volution est
gouverne´e par les flux d’e´nergie aux interfaces. A sa limite infe´rieure, la couche limite e´change
de l’e´nergie avec la surface. A sa limite supe´rieure, et bien que l’inversion sommitale soit une
barrie`re de stabilite´, les mouvements turbulents entraˆıne progressivement de l’air de l’atmosphe`re
libre dans la couche limite. Enfin, de l’e´nergie est e´change´e avec la surface et l’atmosphe`re via
le transfert radiatif dans les ondes longues et courtes.
2.1.5.1 Flux de chaleur sensible et latente a` la surface
Les e´changes d’e´nergie entre la CLN et la surface sont mate´rialise´s par les flux de cha-
leur sensible et latente. L’intensite´ du flux de chaleur sensible de´pend de la diffe´rence entre la
tempe´rature de l’air situe´ juste au-dessus de la surface et celle de l’oce´an, tandis que l’intensite´
du flux de chaleur latente de´pend de la diffe´rence d’humidite´ a` cette interface. En outre, ces flux
sont influence´s par la vitesse du vent a` la surface et par la rugosite´ de la surface. L’apport de
chaleur aura tendance a` re´duire l’e´paisseur de la couche nuageuse, tandis que l’apport de va-
peur d’eau aura tendance a` la renforcer. Le rapport entre les flux de chaleur sensible et latente
(rapport de Bowen) est donc un e´le´ment de´terminant pour l’e´volution du syste`me nuageux.
En ge´ne´ral, les stratocumulus se forment au-dessus d’une mer qui est de quelques degre´s plus
chaude que l’air situe´ dans la couche de surface. Les flux de surface sont dans ce cas positifs et
constituent autant une source d’enthalpie qu’une source d’e´nergie latente pour la couche limite.
Un flux positif de chaleur sensible re´chauffe l’air pre`s de la surface, qui, devenant plus le´ger,
commence a` monter. Ce me´canisme se traduit par un flux de flottabilite´ positif qui ge´ne`re de
l’e´nergie cine´tique turbulente et entretient la convection. Dans certains cas, quand la tempe´rature
de l’air devient supe´rieure a` celle de la mer, le flux de chaleur sensible devient tre`s faible, voir
ne´gatif, et il refroidit lentement la couche limite. Le flux de chaleur latente est toujours positif,
alimentant ainsi la couche limite en vapeur d’eau. Si les courants ascendants sont suffisamment
intenses pour atteindre la base du nuage, une partie de cette quantite´ de vapeur provenant de la
surface atteint la saturation et se condense, augmentant ainsi le contenu en eau du nuage (LWC,
l’acronyme anglais pour Liquid Water Content).
Lorsque le nuage devient pre´cipitant et que les pre´cipitations atteignent la surface, l’eau
Chapitre 2. Couche limite marine nuageuse : e´tat de l’art 28
condense´e pre´cipitante transporte une e´nergie latente qui a de´ja` e´te´ transfe´re´e a` l’enthalpie
au cours de la condensation. C’est pourquoi le flux de pre´cipitation a` la surface s’exprime
souvent en W/m2 au lieu de mm/jour. Bien que les stratocumulus soient des nuages faiblement
pre´cipitants, les e´tudes the´oriques, ainsi que les observations, montrent que la pre´sence de cette
faible pre´cipitation influence la structure et l’e´volution diurne de la CLN (Nicholls, 1984; Paluch
et Lenschow , 1991; Van Zanten et al., 2005). Ainsi, bien que le flux de bruine qui atteint la surface
soit en ge´ne´ral infe´rieur a` 1 mm/jour, il est e´quivalent, en terme d’e´nergie, a` un flux de chaleur
latente d’environ 30 W/m2.
En re´sume´, le flux de chaleur sensible est un terme source pour l’enthalpie du syste`me, le
flux de chaleur latente est un terme source pour l’e´nergie latente et le contenu en eau totale, et
la pre´cipitation est un terme source pour l’enthalpie et un terme puit pour le contenu en eau
totale.
La campagne ASTEX a de´montre´ que dans certains cas les flux de surface peuvent jouer un
roˆle important dans la transition stratocumulus-cumulus, menant graduellement vers la dissi-
pation d’une couche de strato-cumulus initialement compacte (De Roode et Duynkerke, 1997).
Lorsque les stratocumulus sont advecte´s au-dessus des re´gions ou` la tempe´rature de l’oce´an
est plus e´leve´e, le re´chauffement de la couche limite par le flux de chaleur sensible devient
conside´rable. Cela contribue a` la diminution du saut de tempe´rature potentielle e´quivalente
au sommet de la couche limite. Un taux d’entraˆınement plus e´leve´ au sommet du nuage et le
re´chauffement de la couche limite favorisent dans ce cas la transition de la couche de stratocu-
mulus vers une couche de cumulus isole´s (Vol 4 de la campagne ASTEX, De Roode et Duynkerke
(1997)).
Des simulations a` re´solution fine effectue´es par Lewellen et al. (1996) ont e´galement montre´
que l’augmentation du flux de chaleur sensible, associe´e a` une e´le´vation de la tempe´rature de la
mer, peut engendrer un de´couplage entre la couche de surface et la couche nuageuse, favorisant
ainsi la diminution de la couverture nuageuse.
2.1.5.2 L’entraˆınement au sommet de la couche limite
L’interface entre la couche limite et l’atmosphe`re libre est caracte´rise´e par une transition
brutale de tempe´rature et d’humidite´. La turbulence ge´ne´re´e dans cette re´gion par le cisaillement
du vent entre la couche limite et l’atmosphe`re libre, ou bien encore par le flux de flottabilite´,
est a` l’origine d’un entraˆınement d’air chaud et sec de l’inversion dans la couche limite. L’air
des deux re´gions se me´lange, modifiant ainsi les proprie´te´s des deux masses d’air. L’air entraˆıne´
de la couche d’inversion se refroidit et s’humidifie, tandis que l’air nuageux se re´chauffe, ce qui
conduit a` l’e´vaporation d’une partie de l’eau condense´e. Le rapport de me´lange en eau liquide
devient ainsi infe´rieur a` celui d’un nuage adiabatique dans la re´gion voisine a` l’inversion. Du
point de vue e´nerge´tique, le processus d’entraˆınement constitue un puits d’eau liquide, et une
source de chaleur pour le syste`me.
L’effet du me´lange sur l’e´tat thermodynamique des deux masses d’air est illustre´ par la ligne
de me´lange sur le diagramme de Betts en θl et qt (Fig. 2.2). La re´fe´rence nuageuse C (pour
Cloud) est celle d’une cellule convective adiabatique ascendant de la base au sommet de la
couche nuageuse ; la re´fe´rence pour l’environnement FT (pour Free Troposphere) correspond a`
l’air de l’atmosphe`re libre au-dessus de la couche d’inversion. Les variables θl et qt se me´langeant
line´airement, les proprie´te´s thermodynamiques de l’air me´lange´ se situent sur le segment qui relie
les 2 points de re´fe´rence, la position le long du segment correspondant a` la proportion de l’air
nuageux dans le me´lange. Dans cet exemple, plus la proportion d’air nuageux qui rentre dans
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sa composition est importante, plus la particule me´lange´e est froide et humide.
C
FT
Fig. 2.2: Diagramme des variables conservatives, qt (g/kg) en fonction de θl (K), me´sure´es au sommet
du nuage e´chantillonne´ lors du vol RF03 de la campagne DYCOMS-II (extrait de Burnet et
Brenguier (2007)). Les symboles repre´sentent des e´chantillons d’environ 10 me`tres de long :
d’air nuageux (points, gri fonce´), d’air clair (croix, gri clair) ou d’air clair adjacents aux
e´chantillons d’air nuageux (carre´s, noir). Les isolignes de tempe´rature virtuelle pour le nuage
(C) et pour l’environnement (FT) sont e´galement repre´sente´es (tirets). Les lignes continue et
pointille´es indiquent les courbes de saturation correspondant a` la pression moyenne et a` ses
valeurs extreˆmes, respectivement.
On a aussi reporte´ sur la figure les isolignes de tempe´rature virtuelle pour le nuage et pour
l’environnement. Pour les stratocumulus marins, l’air de l’atmosphe`re libre est toujours plus
le´ger que l’air nuageux et les cellules d’air me´lange´ ont donc une flottabilite´ ne´gative par rap-
port a` l’atmosphe`re libre quelque soit le taux de me´lange. En revanche, lorsque la flottabilite´
est mesure´e par rapport a` l’air nuageux non me´lange´, elle peut eˆtre positive ou ne´gative suivant
le taux de me´lange. Il apparaˆıt donc que le processus d’entraˆınement peut devenir une source
d’e´nergie cine´tique turbulente lorsque la particule me´lange´e devient plus lourde que le nuage
pur et qu’elle plonge dans la couche nuageuse. Une boucle de re´troaction positive peut ainsi ap-
paraˆıtre, au cours de laquelle l’entraˆınement ge´ne`re de la turbulence qui renforce l’entraˆınement.
Ce me´canisme de feedback positif est connu sous le nom d’instabilite´ par entraˆınement au
sommet du nuage ou de CTEI (l’acronyme anglais pour Cloud Top Entraˆınment Instability)
(Lilly , 1968). Il peut, sous certaines conditions, conduire a` un amincissement rapide du nuage
et meˆme a` la dissipation de la couche nuageuse, lorsqu’il est suffisamment intense.
La litte´rature propose plusieurs crite`res pour de´terminer les conditions dans lesquelles le
nuage est instable par entraˆınement turbulent au sommet. Dans les e´tudes de Lilly (1968), Ran-
dal (1980) et Deardorff (1980b), le CTEI e´tait conside´re´ comme une conse´quence du me´lange
turbulent, a` petite e´chelle, de deux fluides de densite´s diffe´rentes, dont l’un contient des goutte-
lettes d’eau nuageuse (Moeng et al., 1995). Conside´rant les particules qui restent sature´es apre`s
me´lange, Lilly (1968) affirmait que l’instabilite´ peut apparaˆıtre si la tempe´rature potentielle
e´quivalente dans la couche d’inversion est infe´rieure a` celle du nuage. En partant du meˆme prin-
cipe que Lilly, Randal (1980) et Deardorff (1980a) ont pris en compte l’effet de la pre´sence d’eau
nuageuse et ont de´fini comme instables les situations pour lesquelles
∆θe < K(L/Cp)∆qt, (2.23)
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ou` ∆θe et ∆qt repre´sentent le saut de la tempe´rature potentielle e´quivalente et le saut du contenu
en eau totale au niveau de l’inversion et K est une constante e´gale a` 0.23.
Il faut cependant noter que certaines observations ont montre´ la persistance de couches com-
pactes de stratocumulus meˆme dans des re´gimes conside´re´s comme instables selon le crite`re de
Randall-Deardorff (Kuo et Schubert , 1988; Stevens et al., 2003a). Dans ces conditions, MacVean
et Mason (1990) ont conc¸u un nouveau crite`re d’instabilite´ en conside´rant le me´lange de deux
volumes de meˆme masse, entre deux couches d’e´paisseurs variables, situe´es de part et d’autre
de l’inversion. Ils prennent en compte la transformation de l’e´nergie potentielle totale (de´finie
comme la somme de l’e´nergie interne et de l’e´nergie potentielle de pesanteur) en e´nergie cine´tique
turbulente, qui se produit dans les deux couches voisines de l’inversion lors de ce processus. L’in-
stabilite´ est provoque´e par la production d’e´nergie cine´tique a` cette e´chelle typique des processus
d’entraˆınement. Dans le cas ou` l’eau liquide se trouve seulement dans la couche infe´rieure (dans
le nuage), la valeur de la constante K est de 0.7. Duynkerke (1993) a introduit un nouveau pa-
rame`tre (δa) dans le calcul du crite`re d’instabilite´, qui tient compte de la stabilite´ thermique. Le
calcul du δa est base´ sur l’inte´grale de l’exce`s de flottabilite´ d’une particule, calcule´e entre l’e´tat
initial, non-me´lange´, et l’e´tat final, suivant le taux de me´lange avec l’environnement (De Roode
et Duynkerke, 1997).
Des travaux plus re´cents (Lewellen et Lewellen, 1998, 2002) soutiennent l’ide´e que l’en-
traˆınement turbulent au sommet du nuage n’est pas de´termine´ par les phe´nome`nes de petite
e´chelle au sommet du nuage, mais qu’il est controˆle´ plutoˆt par des mouvements turbulents
d’e´chelle comparable a` celle de la couche limite.
L’impact du me´lange sur la distribution dimensionnelle des gouttelettes me´rite aussi d’eˆtre
mentionne´ ici, bien qu’il n’affecte pas directement les proprie´te´s thermodynamique des volumes
d’air me´lange´. Au cours du me´lange avec l’air chaud et sec de l’atmosphe`re libre, le contenu en
eau liquide du nuage est re´duit et des gouttelettes doivent s’e´vaporer. On pourrait penser que
le processus d’e´vaporation des gouttelettes, comme le processus de croissance par condensation
dans les colonnes convectives, se produit a` concentration constante. De nombreuses observa-
tions in-situ sugge`rent le contraire. En effet, il apparaˆıt que lorsque le rapport de me´lange en
eau liquide varie au sommet d’un stratocumulus, cette variation est principalement refle´te´e par
des variations concomitantes de la concentration, tandis que le diame`tre volumique moyen des
gouttelettes varie tre`s peu Warner (1973). Latham et Reed (1977) ont propose´ un sche´ma pour
expliquer ce phe´nome`ne, en conside´rant les valeurs respectives du temps caracte´ristique d’ho-
moge´ne´isation d’un volume d’air par la turbulence et le temps caracte´ristique d’e´vaporation des
gouttelettes soumises a` une sous-saturation.
• Le me´lange doit eˆtre homoge`ne lorsque le temps caracte´ristique d’homoge´ne´isation turbu-
lente est tre`s court par rapport au temps caracte´ristique d’e´vaporation des gouttelettes.
Lors de ce processus toutes les gouttelettes sont soumises aux meˆmes conditions de sous-
saturation et elles s’e´vaporent partiellement jusqu’a` ce que la particule d’air me´lange´ at-
teigne la saturation. Il en re´sulte une diminution de la taille de toutes les gouttelettes a`
concentration constante, apre`s la dilution qui re´sulte du me´lange avec de l’air sec.
• Le me´lange doit eˆtre he´te´roge`ne dans le cas contraire. Certaines gouttelettes sont comple`te-
ment e´vapore´es avant que le volume soit homoge´ne´ise´, tandis que les autres conservent leur
dimension initiale. Dans ce cas la concentration des gouttelettes est re´duite plus fortement
que lors du me´lange homoge`ne, mais le spectre des gouttelettes n’est pas modifie´. Ainsi, le
diame`tre volumique moyen reste constant (Pawlowska et al., 2000; Burnet et Brenguier ,
2007).
Ce processus n’affecte pas la dynamique du me´lange, mais il peut avoir un impact sur les
proprie´te´s radiatives du sommet du nuage (Chosson, 2006) et sur son efficacite´ a` produire des
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pre´cipitations. Dans notre e´tude, ce processus n’a pas e´te´ pris en compte.
2.1.5.3 Le transfert radiatif
La couche limite e´change de l’e´nergie avec la surface, l’atmosphe`re et l’espace par rayon-
nement. Sa tempe´rature e´tant le´ge`rement infe´rieure a` celle de la surface, elle rec¸oit, dans l’in-
frarouge thermique, un rayonnement a` peine plus e´nerge´tique que celui qu’elle e´met vers la
surface. Les particules de nuage sont quasiment opaques aux longueurs d’ondes thermiques, si
bien que ce rayonnement est presque totalement absorbe´ par la couche nuageuse. A l’inverse,
l’atmosphe`re libre, en particulier dans les re´gions de subsidence ou` l’humidite´ relative est faible,
est tre`s transparente au rayonnement thermique. Le rayonnement thermique montant e´mis par
le nuage n’est donc pas compense´. Pendant la journe´e, la couche limite rec¸oit du rayonnement
solaire dans des longueurs d’onde courtes pour lesquelles les particules nuageuses sont moins
absorbantes que dans les ondes longues, mais plus diffusantes (Sec. 2.1.4.2). Une partie de ce
rayonnement est re´fle´chie vers l’espace, une partie est transmise vers la surface, et enfin une
partie est absorbe´e par la couche nuageuse. Le transfert radiatif est donc une source d’enthalpie
pour la couche limite.
Un caracte`re cependant le diffe´rencie radicalement des flux de chaleur sensible et latente a`
la surface et de l’entraˆınement sommital. Ces deux derniers processus contribuent en effet aux
e´changes d’e´nergie localement, a` l’interface infe´rieure pour les flux de surface et au sommet
de la couche limite pour l’entraˆınement. Ces e´nergies doivent ensuite eˆtre redistribue´es par la
turbulence a` travers toute l’e´paisseur de la couche limite. L’absorption ou l’e´mission de rayon-
nement, en revanche, se produit directement a` l’inte´rieur de la couche limite, ou` elle peuvent
modifier le profil vertical de densite´ et ainsi renforcer ou inhiber la production d’e´nergie cine´tique
turbulente. Ce point sera plus spe´cifiquement aborde´ dans la section. 2.1.6.2.
Les mesures re´alise´es pendant la campagne JASIN et les calculs the´oriques de Nicholls (1984)
illustrent bien l’impact du transfert radiatif (Fig. 2.3a). Comme la vapeur d’eau n’e´met quasi-
ment pas dans l’infrarouge, la partie descendante du flux LW (L ↓) ne varie pas significativement
avec l’altitude dans l’atmosphe`re libre. En revanche, ce flux augmente brusquement au niveau du
sommet du nuage, puisque les gouttelettes nuageuses, qui se comportent comme des corps noirs
pour le rayonnement LW, e´mettent du rayonnement infrarouge a` une tempe´rature supe´rieure a`
celle de l’espace. Elles e´mettent donc plus de rayonnement qu’elles n’en rec¸oivent de l’atmosphe`re
libre. La partie montante du flux LW (L ↑) est pratiquement constante dans les re´gions de ciel
clair et elle diminue le´ge`rement dans le nuage. Cette faible diminution dans le nuage est due au
fait que les gouttelettes e´mettent a` une tempe´rature le´ge`rement infe´rieure a` celle de la surface
(Fig. 2.3a).
Cette distribution verticale des flux montants et descendants produit une faible augmenta-
tion du flux LW net (L ↑ −L ↓) avec l’altitude dans l’atmosphe`re libre. Par contre, le flux LW
net pre´sente un saut brusque pre`s du sommet du nuage. Ce saut correspond a` un fort refroidis-
sement radiatif (8 a` 10 K par heure) dans une couche fine, estime´e a` quelque dizaines de me`tres
(Duynkerke et al., 1995; Nicholls, 1984) (Fig. 2.3b). En outre, la faible variation du flux L ↑ a`
la base du nuage provoque un le´ger re´chauffement de l’air situe´ a` la base du nuage. De nuit,
lorsque le refroidissement sommital n’est pas compense´ par le flux solaire, la tempe´rature du
sommet du nuage de´croˆıt, ce qui favorise la condensation de la vapeur d’eau et la ge´ne´ration
d’e´nergie cine´tique turbulente, donc le brassage de l’air nuageux.
La variation avec l’altitude des flux de rayonnement solaire (S ↓ et S ↑) (Fig. 2.3 a) influence
aussi la structure de la couche limite. Ces flux sont presque constants dans la couche situe´e
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(a) Flux SW et LW. (b) Variation de la tempe´rature due au
transfert radiatif.
Fig. 2.3: (a) Flux (W/m2) montants et descendants du rayonnement solaire (a` gauche) et du rayonne-
ment infrarouge (a` droite) en fonction de l’altitude, calcule´s et mesure´s pendant la campagne
JASIN (extrait de Nicholls (1984)). (b) Taux de refroidissement radiatif (K/h) par les ondes
longues (pointille´) et taux de re´chauffement par le rayonnement solaire (trait plein), en fonc-
tion de z/H, ou` z est l’altitude et H est l’e´paisseur du nuage (extrait de Duynkerke et Hignett
(1993)).
entre la surface et le nuage et dans l’atmosphe`re libre. Cependant, ils subissent une variation
progressive a` travers la couche nuageuse a` cause de l’absorption et de la diffusion du rayonnement
d’ondes courtes par les gouttelettes d’eau nuageuse. Le flux solaire transmis (S ↓) diminue du
sommet vers la base du nuage, son extinction e´tant proportionnelle a` l’e´paisseur de la couche
nuageuse traverse´e par le rayonnement. En outre, comme le flux solaire montant (S ↑) repre´sente
la fraction du flux solaire incident diffuse´e par les gouttelettes, sa distribution suivant la verticale
suit celle du S ↓, augmentant de la base vers le sommet du nuage. Il faut toutefois noter
que l’absorption du rayonnement solaire de´pend de la composition chimique des gouttelettes
nuageuses. Ainsi, si les gouttelettes sont forme´es sur des CCN absorbants (par exemple de
particules de carbone suie), l’absorption peut devenir 500 fois plus forte que dans les gouttelettes
d’eau pure (Chylek et al., 1988).
Dans la journe´e, le gradient vertical du flux radiatif SW net S ↑ −S ↓ induit globalement
un chauffage de la couche nuageuse du meˆme ordre de grandeur que le refroidissement radiatif
dans les ondes longues. Cependant, il affecte une zone beaucoup plus profonde dans le nuage
(Fig. 2.3b). Cette distribution verticale non-uniforme des deux sources de chaleur a deux ef-
fets importants. Premie`rement, l’intensite´ du refroidissement radiatif au sommet du nuage est
partiellement compense´e par le re´chauffement associe´ au rayonnement solaire. Cela provoque
une diminution de l’intensite´ des mouvements turbulents dans le nuage et l’e´vaporation d’une
partie de l’eau nuageuse. Deuxie`mement, la distribution des sources de chaleur dans la CLN
peut conduire dans certains cas a` la formation d’une couche le´ge`rement stable, juste au-dessous
de la base du nuage et a` un de´couplage entre la partie infe´rieure de la couche limite et la couche
nuageuse (Nicholls, 1984; Hignett , 1991; Duynkerke et Hignett , 1993).
Il est important de pre´ciser que les flux solaires varient avec l’angle ze´nithal et de´pendent
donc fortement du moment de la journe´e. Cette variation contribue de manie`re significative au
cycle diurne de la couche limite qui sera traite´ dans la section 2.2.3.
33 2.1. Bases the´oriques
2.1.6 La couche limite parfaitement me´lange´e
Dans la section pre´ce´dente, nous avons examine´ les flux d’e´nergie qui gouvernent l’e´volution
de la couche limite, sans nous pre´occuper de la manie`re dont ces flux e´taient ensuite redistribue´s
dans toute son e´paisseur. Partant de l’e´tat d’e´nergie totale de la couche limite, il est cependant
possible de de´crire comple`tement son e´tat si on suppose qu’elle est, a` tout moment, parfaitement
me´lange´e. Connaissant l’e´paisseur de la couche limite H et les valeurs de θl et qt, qui sont
constantes dans le cas d’une couche me´lange´e, il est en effet possible de de´terminer la base du
nuage et le profil vertical du contenu en eau nuageuse (LWC, l’acronyme anglais pour Liquid
Water Content) (g m−3). On peut montrer en particulier que le LWC croˆıt line´airement avec
l’altitude,
LWC = CWh (g/m
2), (2.24)
ou` h est la hauteur au dessus de la base du nuage et CW est un coefficient qui peut eˆtre conside´re´
comme constant sur une e´paisseur de quelques centaines de me`tres (Brenguier , 1991). C’est ce
que l’on appelle l’approximation du nuage adiabatique.
Un parame`tre e´galement utilise´ pour caracte´riser le nuage est l’inte´grale verticale du contenu
en eau nuageuse (LWP, l’acronyme anglais pour Liquid Water Path), de´finie par :
LWP =
∫ H
0
LWC(h)dh (g/m2), (2.25)
La couche limite parfaitement me´lange´e est une re´fe´rence tre`s utile pour interpre´ter les
re´sultats de simulation. A chaque instant de la simulation, il est en effet possible de de´finir
une couche limite parfaitement me´lange´e de meˆme e´nergie totale que le champ simule´. Les
diffe´rences entre les profil verticaux des parame`tres caracte´ristiques de la couche limite parfai-
tement me´lange´e et les profils moyens du champ simule´ permettent de mieux appre´hender l’im-
pact des divers processus physiques qui controˆlent la simulation. En particulier, il est inte´ressant
d’identifier les processus qui font obstacle au me´lange vertical et leur impact sur l’e´volution de
la couche limite.
2.1.7 Ecarts a` la couche limite parfaitement me´lange´e : de´couplage
Nicholls (1984) a montre´ que le me´lange turbulent entre la couche nuageuse et la couche sous-
nuageuse (CSN) peut eˆtre dans certains cas inhibe´ par des processus physiques qui stabilisent la
re´gion situe´e juste en-dessous de la base du nuage. Selon cette e´tude les facteurs qui augmentent
la probabilite´ de de´couplage entre le nuage et la CSN sont : la diminution du flux de flottabilite´
pre`s de la surface, l’affaiblissement de l’intensite´ du refroidissement radiatif au sommet du nuage,
l’e´vaporation d’une quantite´ plus importante de bruine dans la CSN ou l’intensification de
l’entraˆınement turbulent d’air sec et chaud de l’atmosphe`re libre dans le nuage. Chacun de ces
facteurs a tendance a` stabiliser le profil de densite´ de la CLN, en produisant un le´ger saut de
densite´ ge´ne´ralement localise´ sous la base du nuage. Le syste`me consomme alors de l’e´nergie
pour lutter contre la stabilisation de cette re´gion et pour maintenir le me´lange entre le nuage
et la CSN. L’e´nergie cine´tique turbulente produite dans la couche nuageuse (ou pre`s de la
surface) est donc transporte´e vers cette zone pour compenser les pertes d’e´nergie contre les forces
de flottabilite´ ne´gative. Cependant, lorsque l’e´nergie transporte´e dans la sous-couche nuageuse
n’est pas suffisante pour empeˆcher la stabilisation du profil de densite´, la CLN se se´pare en deux
couches distinctes. Ainsi, le nuage et la CSN deviennent de´couple´s, constituant deux couches
me´lange´es se´pare´es, entre lesquelles il n’y a pas de transport turbulent.
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2.1.7.1 Le crite`re de de´couplage
Pour de´terminer si une CLN reste parfaitement me´lange´e au cours du temps, on peut exami-
ner les profils verticaux des flux des variables conservatives et du flux de flottabilite´. Dans une
CLN parfaitement me´lange´e, les flux des variables conservatives sont contraints par les flux aux
interfaces et ils doivent eˆtre line´aires entre la surface et le sommet de la CLN. La divergence des
flux est alors constante sur toute l’e´paisseur de la CLN et les variables conservatives θl et qt aug-
mentent (ou diminuent) uniforme´ment suivant la verticale. Ainsi, si θl et qt sont constants dans
toute la CLN a` un instant donne´, ils le restent tant que la divergence des flux reste constante.
Ne´anmoins, la line´arite´ des flux de θl et qt n’est pas suffisante pour diagnostiquer si la CLN
reste me´lange´e ou si elle risque de se de´coupler. Il faut aussi analyser le profil vertical du flux
de flottabilite´. Selon Turton et Nicholls (1987) une CLN est de´couple´e si Is/Ic < C, ou` Is et Ic
sont les inte´grales du flux de flottabilite´ dans la CSN et dans la couche nuageuse et C est une
constante ne´gative. Cette constante repre´sente l’e´nergie maximale qui peut eˆtre consomme´e par
le syste`me pour lutter contre les forces de flottabilite´ ne´gative. Stevens (2000a) re´ecrit ce crite`re
comme le rapport des inte´grales du flux de flottabilite´, calcule´es pour les re´gions de la CLN ou`
w′θv ′ a des valeurs ne´gatives et positives, respectivement,
R = −
∫ zi
0 w
′θv ′H(−w′θv ′)dz∫ zi
0 w
′θv ′H(w′θv ′)dz
. (2.26)
H est la fonction Heaviside et les inte´grales sont calcule´es entre le sol et le niveau de l’inversion
zi. La CLN est conside´re´e comme de´couple´e si R de´passe un certain seuil Rcrit. Ce crite`re indique
que lorsque la quantite´ d’air chaud entraˆıne´e dans la CLN de´passe une certaine limite, le syste`me
n’est plus capable d’effectuer le travail ne´cessaire pour transporter cet air chaud dans la CSN.
Si cette limite est de´passe´e, le nuage devient plus chaud que la CSN et il se cre´e´ un de´couplage
entre les deux re´gions (Stevens, 2000a). Selon Turton et Nicholls (1987), Rcrit est e´gale a` 40
%, tandis que Bretherton et Wyant (1997) pre´conisent une valeur de 15 %. Stevens (2000a)
de´montre a` l’aide des simulations LES que la CLN ne peut pas eˆtre parfaitement couple´e si R
pre´sente des valeurs positives. De plus, quand R est supe´rieur a` 10 %, la CLN pre´sente une
structure totalement de´couple´e (ou une structure a` deux couches).
Pour estimer si une CLN reste me´lange´e pour certains flux aux interfaces il faut donc calculer
le profil du flux de flottabilite´. Pour cela, il faut d’abord e´crire les flux de θl et de qt comme une
interpolation line´aire des flux aux interfaces (Fig. 2.4),
w′φ′ = (1−
z
zi
)w′φ′(0) + (
z
zi
)w′φ′(zi), (2.27)
ou` φ = {θl, qt}. A la surface, on prendra en compte les flux de chaleur sensible, de chaleur
latente et de pre´cipitation. Au sommet de la couche limite, on cumulera les flux re´sultant de
l’entraˆınement et de la divergence des flux radiatifs. Ils s’e´crivent donc comme :
w′θl′(zi) = −we∆θl +
∆FR
ρlCpd
, (2.28a)
w′θl′(0) = H + Lv/CpdFp(0), (2.28b)
w′qt′(zi) = −we∆qt, (2.28c)
w′qt′(0) = LE + Fp(0), (2.28d)
ou` we est la vitesse d’entraˆınement, ∆θl et ∆qt sont les sauts de tempe´rature et d’humidite´ au
niveau de l’inversion, H et LE sont les flux de surface de chaleur sensible et latente, Fp(0) est
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le flux de pre´cipitations au niveau du sol (< 0), Lv est la chaleur latente d’e´vaporation, Cpd est
la capacite´ calorifique a` pression constante de l’air sec et ∆FR est la divergence du flux radiatif
net.
Les sauts des variables conservatives au niveau de l’inversion sont donne´s par :
∆φ = φzi+ǫ − φ, (2.29)
ou` φ = {θl, qt} et φ repre´sente la valeur moyenne de la variable φ entre la surface et le niveau
zi+ ǫ situe´ juste au-dessus du niveau de l’inversion (ǫ e´tant une distance nettement infe´rieure a`
l’e´paisseur de la CLN).
En outre, on conside`re que la divergence du flux radiatif net, calcule´e entre le niveau zi + ǫ
et la surface, s’applique au sommet de la CLN. FR est donc donne´ par Fnet(zi+ ǫ)−Fnet(0), ou`
Fnet = FLW ↑ −FLW ↓ +FSW ↑ −FSW ↓. Tous ces flux aux interfaces sont exprime´s en K m/s
quant il s’agit des flux de chaleur et en kg/kg m/s quand il s’agit de l’eau totale.
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Fig. 2.4: Profils verticaux des flux des variables conservatives, θl et qt, et du flux de flottabilite´ dans une
CLN parfaitement me´lange´e (traits pleins). Une diminution du flux de θl induit des valeurs
ne´gatives du flux de flottabilite´ sous la base du nuage, me`nant a` un de´couplage entre la CSN
et le nuage (pointille´s).
Le flux de flottabilite´ qui serait ne´cessaire pour que la CLN reste parfaitement me´lange´e
peut alors eˆtre calcule´ comme une combinaison line´aire des flux de θl et qt,
w′θv ′ = asc · w′θl′ + bsc · w′qt′ z < zb,
w′θv ′ = ac · w′θl′ + bc · w′qt′ z > zb, (2.30)
ou` zb est l’altitude de la base du nuage. Les coefficients asc, bsc sont alors utilise´s dans la CSN,
tandis que les coefficients ac, bc sont utilise´s dans le nuage. Selon Cuijpers et Duynkerke (1993),
ces coefficients sont donne´s par :
asc = 1 + 0.61qBLt ; bsc = 0.61 · θ
BL,
ac = 0.5 ; bc = (
Lv
CpdTBL
− 1)θBL, (2.31)
ou` qBLt , θ
BL et TBL repre´sentent les moyennes sur toute l’e´paisseur de la CLN du contenu
spe´cifique en eau totale, de la tempe´rature potentielle et de la tempe´rature.
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Une fois de´termine´ le flux de flottabilite´, le parame`tre R, peut eˆtre calcule´ en inte´grant le
flux de flottabilite´ sur les zones de flottabilite´ ne´gative et de flottabilite´ positive de la CLN. Cela
permet d’estimer le degre´ de de´couplage de la CLN. Il faut noter que l’intensite´ du de´couplage
de´pend de l’aire sur laquelle le flux de flottabilite´ a des valeurs ne´gatives en dessous de la base
du nuage. Or, ces valeurs ne´gatives sont induites en ge´ne´ral par les valeurs ne´gatives du flux de
θl dans cette re´gion. Ainsi, si, par exemple, l’entraˆınement turbulent au sommet augmente, ou
si le flux de chaleur de surface diminue, le flux de θl peut devenir ne´gatif dans presque toute la
CLN. Le flux de flottabilite´ devient alors ne´gatif sous la base du nuage (Fig. 2.4).
Une limite de la me´thode est de conside´rer les flux radiatifs comme entrant au sommet de la
couche limite alors qu’ils sont directement distribue´s a` l’inte´rieur de la couche sans avoir recours
a` la turbulence. De plus, les pre´cipitations qui s’e´vaporent dans la CSN, sans atteindre la surface,
ne sont pas prises en compte alors qu’elles sont responsables de transferts entre e´nergie latente
et enthalpie qui peuvent modifier les profils verticaux de θl et qt sans eˆtre transporte´es par la
turbulence. Ces points seront aborde´s plus pre´cise´ment dans la section 6.2.
2.1.7.2 Roˆle des pre´cipitations dans le de´couplage de la CLN
Les pre´cipitations inhibent le me´lange turbulent dans la CLN. Selon Stevens et al. (1998)
l’affaiblissement des courants verticaux est duˆ au fait que dans un nuage pre´cipitant les circu-
lations sont asyme´triques, la saturation n’e´tant pas atteinte au meˆme niveau dans les courants
ascendants et descendants (Fig. 2.5). En effet, lorsqu’une particule d’air ascendante atteint le
niveau de saturation (la base du nuage), la vapeur d’eau sursature´e condense. La particule
continue ensuite son ascension suivant une adiabatique humide jusqu’au niveau de l’inversion.
Ne´anmoins, dans la partie supe´rieure du nuage, une partie des gouttelettes nuageuses deviennent
suffisamment grosses pour former des gouttes de bruine. La particule perd alors une fraction
de son eau condense´e par se´dimentation des gouttes de bruine. Arrive´e au sommet du nuage,
la particule se refroidit par rayonnement thermique, elle acquiert une flottabilite´ ne´gative et
commence a` descendre suivant a` nouveau une adiabatique humide. La particule se re´chauffe
graduellement lors de la descente et l’eau condense´e est e´vapore´e. Cependant, la quantite´ d’eau
contenue dans la particule est infe´rieure a` ce qu’elle e´tait lors de l’ascension. Le niveau de sa-
turation va eˆtre donc atteint plus haut que pendant la monte´e. La particule ne dispose donc
pas d’assez d’e´nergie cine´tique pour arriver jusqu’a` la surface. Les courants descendants sont
ainsi stabilise´s par se´dimentation des pre´cipitations et ils deviennent plus faibles que si le nuage
ne pre´cipitait pas. Stevens et al. (1998) montre que cette re´duction du me´lange turbulent dans
le nuage, spe´cialement a` son sommet, diminue e´galement l’entraˆınement turbulent de l’air de
l’inversion dans le nuage.
Les pre´cipitations influencent e´galement la structure thermodynamique de la couche limite ;
et pour cela deux sce´narios doivent eˆtre conside´re´s. Dans le premier cas, les pre´cipitations
s’e´vaporent comple`tement avant d’arriver a` la surface. Dans le deuxie`me cas, les pre´cipitations
sont suffisamment intenses pour qu’une partie arrive au sol.
Dans le premier cas, quand les gouttes de pluie s’e´vaporent sous le nuage et n’arrivent pas
a` la surface, le flux de pre´cipitation ne repre´sente pas un puits pour l’eau totale de la CLN.
Cependant, l’air situe´ en-dessous de la base du nuage se refroidit et s’humidifie par e´vaporation
des gouttes de bruine. Son enthalpie baisse donc au de´triment de l’e´nergie latente qui augmente.
De plus, lorsque la quantite´ de pluie qui s’e´vapore est importante, le refroidissement et l’humi-
dification associe´s au processus d’e´vaporation peuvent conduire a` la stabilisation de la couche
d’air situe´e sous la base du nuage. Ce type de situation peut donc induire un de´couplage entre
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Fig. 2.5: Sche´ma conceptuel qui illustre les traje´ctoires possibles des particules d’air nuageux, dans l’es-
pace (θv, z), dans une couche limite nuageuse pre´cipitante et non-pre´cipitante, respectivement.
Extrait de Stevens et al. (1998).
la couche nuageuse et la couche situe´e entre la surface et le nuage. Dans ce cas, la CSN devient
plus instable, puisque son sommet est refroidit. La nouvelle structure thermodynamique de la
couche limite empeˆche l’alimentation en eau du nuage et favorise l’accumulation d’humidite´ et
de chaleur dans la CSN.
Ces conditions favorisent parfois une instabilite´ convective dans la CSN. La condensation de
la vapeur d’eau en exce`s dans cette couche me`ne a` l’apparition des nuages cumulus en dessous
de la couche de strato-cumulus (Paluch et Lenschow , 1991). Une structure de ce type a souvent
e´te´ observe´e pendant la campagne ASTEX (Rogers et al., 1995; De Roode et Duynkerke, 1996).
Le roˆle joue´ par ces nuages cumulus dans la reconnexion entre la CSN et la couche nuageuse
sera discute´ plus en de´tail dans le paragraphe qui porte sur le cycle diurne de la CLN (2.2.3).
Il y a toutefois des situations, surtout en pre´sence d’une forte subsidence, ou` l’e´vaporation des
pre´cipitations juste au-dessous du nuage produit un profil de tempe´rature tre`s stable dans cette
couche d’air. Une nouvelle inversion thermique se forme ainsi et cela e´limine la possibilite´ que
des nuages cumulus se forment. Dans ces conditions, une deuxie`me couche de nuages stratus
peut se former en-dessous de la premie`re couche. Une telle structure a e´te´ observe´e pendant la
campagne FASINEX (Rogers et al., 1995; Rogers, 1989).
Lorsque les pre´cipitations sont suffisamment intenses pour atteindre le sol, une partie de
l’eau de pluie est perdue a` la surface, tandis que l’autre partie est e´vapore´e dans toute la CSN.
Le taux de refroidissement de l’air de la CSN, associe´ a` l’e´vaporation des gouttes de pluie,
est non-uniforme sur la verticale, e´tant plus intense dans les basses couches. Cela provoque la
stabilisation de la CSN. Cette stabilite´ plus marque´e de la CSN limite le transport d’air chaud
et humide de la surface vers le nuage. La vapeur d’eau reste de ce fait bloque´e pre`s de la surface,
ce qui empeˆche l’alimentation en eau du nuage. En outre, la baisse de tempe´rature de l’air situe´
juste au-dessus de la surface favorise une hausse du flux de chaleur sensible. Quant au flux
de chaleur latente, il est re´duit a` cause de l’augmentation du rapport de me´lange en vapeur
d’eau au-dessus de la surface. La probabilite´ que des nuages cumulus se forment dans cette
couche le´ge`rement stable est tre`s faible (Paluch et Lenschow , 1991). Dans ce type de situation,
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l’e´vaporation des pre´cipitations constitue donc un puits pour l’e´nergie interne et pour la TKE
dans la CSN. Par ailleurs, la quantite´ de pluie qui arrive a` la surface constitue un puits pour
l’eau totale de la CLN, mais aussi une source d’enthalpie.
2.2 Couche limite re´elle
Dans la re´alite´, l’e´volution de la couche limite nuageuse est aussi influence´e par la subsidence
de grande e´chelle (typique des re´gions ou` les stratocumulus se forment) et par les mouvements
horizontaux de masses d’air. La subsidence ame`ne de l’air sec et chaud au sommet de la couche
limite et elle s’oppose a` l’e´le´vation du niveau de l’inversion thermique qui re´sulterait de l’en-
traˆınement. L’advection horizontale d’une masse d’air peut produire en fonction de son origine
(masse d’air continental, polaire, etc.) soit un re´chauffement et un asse`chement, soit au contraire
un refroidissement et une humidification de la CLN. Ces variations de tempe´rature et d’humidite´
peuvent impacter la dynamique du syste`me et la formation du nuage, autant que les flux aux
interfaces qui ont e´te´ discute´s pre´ce´demment.
En conse´quence, tous ces facteurs doivent eˆtre conside´re´s lorsqu’on analyse une CLN re´elle
ou une simulation de son e´volution. Apre`s un exemple de la structure thermodynamique de
CLN, nous examinerons la structure turbulente de la CLN, dans une situation nocturne et dans
une situation diurne, a` l’aide d’une analyse du bilan de l’e´nergie cine´tique turbulente. Le cycle
diurne de la couche nuageuse et de la couche limite, ainsi que les facteurs qui influencent son
amplitude seront ensuite pre´sente´s.
2.2.1 Structure thermodynamique
Sur le plan horizontal, la couche limite nuageuse est caracte´rise´e par l’he´te´roge´ne´ite´ de ses
parame`tres d’e´tat jusqu’aux e´chelles les plus fines. Cependant, les e´tudes de la couche limite ont
en ge´ne´ral concerne´ des zones ou` la surface est relativement uniforme (paragraphe 2.1). On peut
alors supposer que les proprie´te´s statistiques de ces parame`tres sont homoge`nes et les moyenner
horizontalement sur le domaine d’e´tude pour en analyser les profils verticaux.
La structure thermodynamique de la couche limite nuageuse pre´dite par la the´orie est en bon
accord avec les mesures effectue´es pendant les campagnes d’observation des re´gions oce´aniques
ou` les stratocumulus sont tre`s fre´quents : FIRE I (Hignett , 1991; Blaskovic et al., 1991), ASTEX
(Duynkerke et al., 1995; Ciesielski et al., 2001), ACE-2 (Brenguier et al., 2000), DYCOMS-II
(Stevens et al., 2003a).
Ainsi, les radiosondages effectue´s lors de ces diffe´rentes campagnes de mesures confirment, par
exemple, que les variables thermodynamiques θe ou θl et qt varient peu avec l’altitude jusqu’au
sommet du nuage ou` elles pre´sentent un saut brusque au niveau de l’inversion thermique. La
tempe´rature potentielle e´quivalente augmente fortement, tandis que le contenu spe´cifique en
eau totale diminue. Ces observations re´ve`lent cependant des diffe´rences notables par rapport au
mode`le adiabatique, qu’on peut attribuer au rayonnement, aux e´changes aux interfaces et aux
mouvements de grande e´chelle. Un tel cas typique de couche limite marine nuageuse est celui
qui a e´te´ observe´ pendant la nuit du 12 au 13 juin 1992 durant la campagne ASTEX (Duynkerke
et al., 1995). Les profils des variables d’e´tat θe et qt mesure´s pour ce cas sont montre´s a` titre
d’exemple dans la figure 2.6.
En ce qui concerne les nuages, les profils verticaux des variables microphysiques moyenne´es
horizontalement sont similaires a` ceux qui sont pre´vus avec un mode`le ide´alise´ de CLN parfaite-
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(a) Tempe´rature potentielle e´quivalente. (b) Contenu spe´cifique en eau totale.
Fig. 2.6: Profils verticaux (a) de la tempe´rature potentielle e´quivalente (K) et (b) du contenu spe´cifique
en eau totale (g/kg) mesure´s pour la nuit du 12 au 13 juin 1992 pendant la campagne ASTEX.
Les lignes continues repre´sentent les re´sultats des radiosondages, tandis que les points indiquent
les valeurs moyennes des donne´es obtenues pendant les vols horizontaux (entre 100 et 800m).
Extrait de Duynkerke et al. (1995) (Fig. 6).
ment me´lange´e. Les mesures effectue´es pendant la nuit du 12 au 13 juin 1992 lors de la campagne
ASTEX montrent en effet une faible variation verticale de la concentration des gouttelettes dans
le nuage stratocumulus (Fig. 2.7a). Cela confirme aussi que la croissance quasiment line´aire avec
l’altitude du LWC conduit a` l’augmentation du diame`tre volumique moyen des gouttelettes sui-
vant la verticale (Nicholls, 1984; Duynkerke et al., 1995) (Fig. 2.7b). Il faut aussi remarquer la
diminution brusque de la concentration des gouttelettes et du contenu en eau liquide au som-
met du nuage, qui refle`te l’impact de l’entraˆınement. En outre, l’analyse des donne´es collecte´es
avec le FSSP4 et le 2DC5 montre que la plus importante contribution au LWC est fournie par
les gouttelettes. Les gouttes (forme´es par la collection et qui se trouvent plutoˆt dans la partie
infe´rieure du nuage) contribuent surtout au taux de pre´cipitation (Fig. 2.7c et 2.7d).
Meˆme si, dans une premie`re approche, les proprie´te´s des stratocumulus peuvent eˆtre ana-
lyse´es a` partir de moyennes horizontales des variables microphysiques, il est tre`s important
d’e´xaminer aussi l’he´te´roge´ne´ite´ des champs nuageux. Dans les cas re´els, les processus d’en-
traˆınement/me´lange et la collection des gouttelettes par les pre´cipitations ge´ne`rent des varia-
tions horizontales et verticales de la concentration des gouttelettes (et implicitement du contenu
en eau liquide du nuage) par rapport au cas ide´al conside´re´ lors de l’hypothe`se adiabatique
(Pawlowska et al., 2000). L’he´te´roge´ne´ite´ des champs nuageux est e´galement renforce´e par les
fluctuations horizontales de la vitesse verticale a` la base du nuage, puisque celle-ci controˆle le
taux de CCN active´s et donc la concentration des gouttelettes nuageuses. Cependant, Pawlowska
et al. (2000) ont montre´ que, pour ce qui concerne la croissance des gouttelettes, la moyenne
horizontale du diame`tre volumique moyen suit bien le mode`le adiabatique.
4Forward-Scatter Spectrometer Probe, qui a e´te´ utilise´ pour mesurer des gouttelettes ayant des diame`tres
compris entre 2 et 47 µm.
5Two-Dimmensional cloud probe, utilise´ pour mesurer des gouttelettes ayant des diame`tres compris entre 12.5
et 812.5 µm.
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(a) Concentration des gouttelettes. (b) Contenu spe´cifique en eau nuageuse .
(c) Contributions au contenu spe´cifique en eau
nuageuse dues aux petites et aux grosses gout-
telettes.
(d) Taux de pre´cipitation.
Fig. 2.7: (a) Concentration des hydrome´te´ores mesure´s avec le FSSP (gouttelettes), avec le 2DC
(gouttes) et la concentration totale ; (b) contenu spe´cifique en eau condense´e total ; (c) contenu
spe´cifique en eau des gouttelettes, des gouttes et le contenu spe´cifique total ; (d) taux de
pre´cipitation des gouttelettes, des gouttes et taux de pre´cipitation total. L’ordonne´e z′ =
z − zbase du nuage repre´sente la diffe´rence entre l’altitude de l’e´chantillon et celle de la base
du nuage. Elle est normalise´e par h, l’e´paisseur du nuage. Extrait de Duynkerke et al. (1995)
(Fig. 7).
2.2.2 Bilan de l’e´nergie cine´tique turbulente
La couche limite e´volue dans un contexte de grande e´chelle caracte´rise´ par la subsidence de
l’air troposphe´rique et l’advection horizontale des masses d’air. Son e´volution est gouverne´e par
des e´changes d’e´nergie aux interfaces, par les flux de pre´cipitation, de chaleur sensible et la-
tente a` la surface, par l’entraˆınement de l’air troposphe´rique au sommet et par les flux radiatifs.
Ces e´nergies qui traversent les interfaces, comme les flux de chaleur sensible et latente et l’en-
traˆınement, qui sont transporte´es verticalement par la chute des hydrome´te´ores, ou bien encore
directement e´change´es au sein de la couche limite pour les processus radiatifs, sont ensuite redis-
tribue´es verticalement par la turbulence modifiant les profils verticaux des variables d’e´tat de la
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couche limite. Le syste`me est fortement couple´ parce que l’efficacite´ de chacun de ces processus
d’e´change de l’e´nergie de´pend e´troitement des distributions verticales des variables d’e´tat. Dans
cette section, nous allons donc examiner comment proce`dent ces couplages, en distinguant la
situation de nuit et de jour.
L’e´nergie cine´tique turbulente (TKE) peut eˆtre conside´re´e comme un ’traceur’ de l’activite´
turbulente du syste`me. Le bilan de TKE, avec ses diffe´rents termes (Eq. 2.9), permet d’identifier
les contributions de chacun des processus et leurs impacts sur l’e´tat du syste`me.
2.2.2.1 Situation nocturne
De nuit, la couche limite est refroidie a` son sommet par e´mission de rayonnement LW, et
re´chauffe´e et humidifie´e a` sa base par les flux de surface (Duynkerke et al., 1995; Duynkerke
et Teixeira, 2001). Cette situation favorise la production d’e´nergie cine´tique turbulence par les
forces de flottabilite´. Le le´ger re´chauffement produit par le rayonnement infrarouge a` la base
du nuage contribue lui aussi a` la de´stabilisation de la couche nuageuse et tend a` intensifier le
me´lange dans le nuage. Les deux sources de TKE, a` la surface et au sommet, sont ge´ne´ralement
suffisantes pour que les courants turbulents se de´veloppent a` travers toute l’e´paisseur de la
couche limite, qui est par conse´quent bien me´lange´e.
Dans une telle situation, le flux de flottabilite´ (w′θv ′) est en ge´ne´ral positif dans toute la
couche limite. Il pre´sente un maximum pre`s du sommet du nuage, qui refle`te le fort refroidisse-
ment radiatif dans cette couche fine. Si les flux de surface ne sont pas trop forts, le profil des
fluctuations de la vitesse verticale (w′2) pre´sente un maximum dans la moitie´ supe´rieure du nuage
(Duynkerke et Hignett , 1993; Duynkerke et al., 2004). Pour la situation nocturne observe´e dans
le cas du vol 1 de la campagne ASTEX, De Roode et Duynkerke (1997) montrent que le facteur
d’asyme´trie des fluctuations de la vitesse verticale (ou skewness en anglais, (w′3/w′2)3/2) a des
valeurs ne´gatives. Cela renforce l’ide´e que dans le nuage, la turbulence est surtout pilote´e par les
courants descendants d’air refroidi au sommet du nuage. En outre, le flux turbulent d’eau totale
(w′rt′) pre´sente un maximum pre`s du sommet du nuage, que De Roode et Duynkerke (1997)
attribuent a` un entraˆınement turbulent plus efficace au sommet du nuage.
Le profil vertical du bilan de TKE permet d’identifier les sources et les puits de turbulence
dans les diffe´rentes re´gions de la couche limite. Le terme de transport turbulent pre´sente des
valeurs ne´gatives dans la couche nuageuse qui refle`tent un transport de TKE par les courants
descendants, du nuage vers la CSN (Duynkerke et al., 1995). Cependant, le transport turbulent et
le terme de dissipation ne compensent pas comple`tement la production thermique dans le nuage.
La fermeture du bilan est assure´e par les termes de transport relatifs a` la presso-corre´lation. Pour
les cas non-pre´cipitants, comme par exemple celui observe´ pendant la campagne FIRE (Duyn-
kerke et Hignett , 1993), la production thermique a des valeurs positives dans toute la couche
limite. Dans la CSN, elle est principalement e´quilibre´e par le terme de dissipation. Les profils
verticaux des flux turbulents prouvent donc que, dans une couche limite marine nuageuse noc-
turne, le me´lange turbulent est principalement ge´ne´re´ par le refroidissement radiatif au sommet
du nuage.
La structure turbulente pre´sente´e ici correspond a` la plupart des CLN nocturnes. Cependant,
des cas ont e´te´ toutefois observe´s ou` la convection ge´ne´re´e par les flux de surface est comparable
a` celle qui est ge´ne´re´e par le refroidissement radiatif au sommet du nuage. Pour ces situations,
les valeurs des flux turbulents w′θv ′ et w′rt′, observe´es pre`s de la surface, sont e´quivalentes a`
celles qui sont observe´es au sommet du nuage (Duynkerke et al., 1995).
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Pour certains cas de nuages pre´cipitants, une diminution des flux turbulents a e´te´ observe´e
pre`s de la base du nuage (Duynkerke et al., 1995). Ce comportement re´sulte de l’e´vaporation de
la bruine qui stabilise la couche d’air situe´e en-dessous de la base du nuage. Duynkerke et al.
(1995) ont montre´ qu’en pre´sence d’un flux de flottabilite´ ne´gatif dans la couche situe´e sous la
base du nuage, le transport turbulent et le terme de presso-corre´lation sont les principales sources
de turbulence dans cette re´gion. Ces termes e´quilibrent donc, dans cette zone, la dissipation et
la production thermique (qui est dans ce cas un puits de la turbulence)6.
2.2.2.2 Situation diurne
Outre les processus de´ja` e´voque´s pour la situation nocturne, pendant la journe´e, l’e´volution
de la couche limite est aussi fortement influence´e par l’absorption du rayonnement solaire dans
le nuage, qui compense partiellement le refroidissement radiatif LW au sommet du nuage. Cela
diminue l’intensite´ des courants descendants et re´duit ainsi l’activite´ turbulente dans le nuage.
De plus, la distribution non-uniforme sur la verticale des flux radiatifs solaire et infrarouge
favorise l’apparition d’une couche le´ge`rement stable, situe´e juste sous la base du nuage (Nicholls,
1984). Cette couche provoque un de´couplage entre le nuage et la surface. Pendant les heures ou`
le de´couplage apparaˆıt, les mouvements turbulents ge´ne´re´s par le refroidissement radiatif au
sommet du nuage ne sont pas suffisants pour assurer le me´lange entre la couche nuageuse et la
CSN. Alors, le transport d’humidite´ et de chaleur entre les deux re´gions est sensiblement re´duit.
Les flux turbulents sont donc conside´rablement diminue´s dans la couche nuageuse et deviennent
tre`s faibles a` la base du nuage (Hignett , 1991).
Il faut toutefois pre´ciser que l’intensite´ et la dure´e de ce de´couplage de´pendent de plusieurs
facteurs tels que :
• la production thermique de turbulence pre`s de la surface : l’affaiblissement des flux de
surface intensifie le de´couplage et prolonge sa dure´e.
• l’entraˆınement turbulent : pour les cas ou` le nuage ne se situe pas dans des conditions
propices au CTEI, un renforcement de l’entraˆınement de l’air sec et chaud de l’inversion
diminue l’effet du refroidissement radiatif et donc la production de turbulence dans le
nuage. Le de´couplage devient plus marque´ dans ce cas et le me´lange dans la couche limite
s’affaiblit encore plus.
• la pre´sence des pre´cipitations : nous avons de´ja` mentionne´ que les pre´cipitations affectent
l’e´volution diurne de la couche limite suivant deux modalite´s (paragraphe 2.1.7.2). D’une
part, la bruine modifie le transfert de l’eau dans la couche limite puisqu’une quantite´ d’eau
liquide est enleve´e de la couche limite par les gouttes de bruine qui arrivent au sol. D’autre
part, l’e´vaporation des gouttes de bruine refroidit l’air situe´ en-dessous du nuage et induit
des valeurs ne´gatives du flux de flottabilite´, contribuant ainsi a` la stabilisation de cette
couche d’air (Pincus et al., 1997). Par conse´quent, le de´couplage peut s’intensifier si le
nuage pre´cipite et si l’e´vaporation des pre´cipitations est suffisamment intense.
• l’e´paisseur de la couche limite : le de´couplage est plus prononce´ si la couche limite est plus
e´paisse (Bougeault , 1985).
Les profils verticaux de TKE observe´s lors des campagnes expe´rimentales mettent en e´vidence
le de´couplage diurne entre la couche nuageuse et la CSN. Ainsi, l’analyse des observations faites
pendant la campagne JASIN (Nicholls, 1984) montre, par exemple, que le flux turbulent de
l’eau totale w′rt′ et le flux de flottabilite´ w′θv ′ sont positifs dans la partie supe´rieure du nuage
et pre`s de la surface. La CSN et la couche nuageuse sont donc me´lange´es. Dans le nuage, la
6La situation analyse´e par Duynkerke et al. (1995) correspond au nuage observe´ pendant la nuit du 12 au 13
juin 1992, durant la campagne ASTEX.
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turbulence est ge´ne´re´e par le refroidissement radiatif. Dans la CSN, les mouvements turbulents
sont alimente´s par les flux de chaleur et d’humidite´ e´mis par l’oce´an et par le cisaillement du
vent. Cependant, les deux flux pre´sentent un minimum juste au-dessous de la base du nuage,
sugge´rant une stabilisation de cette re´gion (figure 12 a, b de Nicholls (1984)). Les valeurs du
gradient du flux w′rt′ sont positives dans le nuage et ne´gatives pre`s de la surface. Cela refle`te
l’asse`chement de la couche nuageuse et l’humidification de la couche de surface.
Le profil vertical des fluctuations de la vitesse verticale w′2 pre´sente un maximum dans la
partie supe´rieure du nuage associe´ au refroidissement radiatif. En revanche, les fluctuations de la
vitesse verticale sont tre`s faibles dans la couche de transition le´ge`rement stable situe´e en-dessous
du nuage (figure 14 de Nicholls (1984)). Ces faibles valeurs confirment la structure de´couple´e de
la couche limite.
Les bilans d’e´nergie cine´tique turbulente obtenus par simulation nume´rique de CLN diurne
corroborent ces re´sultats expe´rimentaux et ils re´ve`lent que la production thermique de TKE
se situe principalement dans la partie supe´rieure de la couche nuageuse. Dans cette re´gion,
la production thermique est en grande partie compense´e par le transport turbulent et par la
dissipation. Le transport turbulent constitue un puits de turbulence dans cette re´gion parce
que les courants descendants transportent la TKE vers la partie infe´rieure du nuage. Tous
les termes du bilan deviennent ne´gligeables dans la zone stable situe´e sous le nuage. La CSN
a les caracte´ristiques d’une couche d’air instable ou` la turbulence est ge´ne´re´e principalement
par la production thermique due aux flux de surface et par la production dynamique due au
cisaillement du vent (qui devient conside´rable dans cette re´gion) (Nicholls, 1984; Duynkerke et
Hignett , 1993). L’analyse des termes qui interviennent dans le bilan de la TKE, faite par Nicholls
(1984) pour le cas observe´ pendant la campagne JASIN, sugge`re que la redistribution de TKE
par les termes de transport et de presso-corre´lation est importante pour maintenir le me´lange
dans la couche nuageuse et pour entretenir une faible activite´ turbulente dans la couche d’air
situe´e au-dessous.
2.2.3 Le cycle diurne
L’analyse pre´ce´dente a montre´ que la structure turbulente de la CLN est assez diffe´rente
entre le jour et la nuit. L’impact du rayonnement solaire e´tant cyclique, le comportement de
la CLN va lui aussi suivre un cycle qui, contrairement au soleil, ne sera pas ne´cessairement
pe´riodique. En effet, d’un jour a` l’autre, les forc¸ages de grande e´chelle peuvent changer. Par
ailleurs, la CLN elle-meˆme peut adopter un comportement non-pe´riodique du fait des couplages
entre processus physiques et structure turbulente de la CLN.
2.2.3.1 Variation diurne des processus physiques
Les observations re´alise´es lors des campagnes expe´rimentales ont montre´ que les flux de sur-
face pre´sentent un maximum au lever et un minimum au coucher du soleil (Duynkerke et Hignett ,
1993). Cette e´volution temporelle s’explique en conside´rant les me´canismes qui de´terminent la
structure de la CLN. Pendant la nuit, l’air est refroidi pre`s de la surface par les courants descen-
dants qui sont ge´ne´re´s au sommet de la CLN par refroidissement radiatif. De ce fait, la diffe´rence
de tempe´rature et de pression de vapeur saturante entre l’oce´an et l’air situe´ juste au-dessus
augmente, intensifiant alors les flux de surface. Le jour, les courants descendants ne pe´ne`trent
plus aussi profonde´ment dans la CSN a` cause du de´couplage entre la couche nuageuse et la
surface. En conse´quence, l’air de la surface est re´chauffe´ par le flux de chaleur sensible e´mis par
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l’oce´an. De plus, l’air de la couche limite est re´chauffe´ par le rayonnement solaire. La diffe´rence
de tempe´rature a` l’interface diminue, entraˆınant une baisse significative du flux de chaleur sen-
sible. Paralle`lement, le de´couplage empeˆche le transport d’humidite´ vers le nuage. Ceci accroˆıt
la quantite´ de vapeur pre`s de la surface, ce qui re´duit aussi le flux de chaleur latente.
Le refroidissement radiatif au sommet du nuage, de´pend du contenu en eau du nuage. Il
pre´sente lui aussi une variation diurne associe´e a` la variation de l’e´paisseur et du contenu en eau
liquide du nuage.
En outre, les calculs de la vitesse d’entraˆınement turbulent au sommet du nuage (we), re´alise´s
dans diffe´rentes e´tudes, montrent que l’entraˆınement est beaucoup plus intense pendant la nuit.
Duynkerke et Hignett (1993) trouvent, par exemple, que we est tre`s faible pendant la journe´e,
tandis qu’elle est de l’ordre de 0.2 cm/s la nuit. Pour les cas nocturnes observe´s pendant la
campagne ASTEX, De Roode et Duynkerke (1997) trouvent des valeurs tre`s importantes pour
la vitesse d’entraˆınement, de l’ordre de 0.9 ± 0.5 cm/s. Selon les estimations de Stevens et
al. (2003a), we e´tait d’environ 0.38 ± 0.1 cm/s pendant le vol de nuit RF01 de la campagne
DYCOMS-II.
2.2.3.2 Variation diurne de la couche nuageuse
Les campagnes d’observation des nuages stratocumulus (FIRE (Hignett , 1991; Blaskovic
et al., 1991), ASTEX (Ciesielski et al., 2001), EPIC (Bretherton et al., 2004)) ont permis de bien
e´tudier le cycle diurne marque´ de la couche nuageuse. Ces observations re´ve`lent qu’en ge´ne´ral la
base du nuage connaˆıt des fortes variations. Elle remonte de quelques centaines de me`tres en fin
de matine´e et en de´but d’apre`s-midi pour redescendre le soir. L’e´volution du sommet du nuage,
qui est pilote´e par la balance entre la subsidence de grande e´chelle et l’entraˆınement turbulent,
montre un comportement diffe´rent d’une campagne a` l’autre. Par exemple, sa variation diurne
est beaucoup plus marque´e dans le cas des observations faites a` Porto-Santo entre le 1er et le 15
juin 1992 pendant la campagne ASTEX (Ciesielski et al., 2001), que dans le cas FIRE (Blaskovic
et al., 1991). Une variation importante de la quantite´ d’eau liquide nuageuse est associe´e a` cette
variation de l’e´paisseur ge´ome´trique du nuage. Ainsi, le contenu en eau du nuage augmente
pendant la nuit et diminue pendant la journe´e.
Pendant la nuit, la couche limite est bien me´lange´e, elle se refroidit et s’humidifie. La vapeur
disponible dans la CSN atteint donc le seuil de sursaturation a` un niveau plus bas. La base
du nuage descend alors de quelques dizaines, voir quelques centaines de me`tres. Paralle`lement,
le refroidissement radiatif de la zone situe´e au sommet du nuage favorise l’intensification de la
condensation dans cette re´gion. Cet effet est non-line´aire, puisque l’intensite´ du refroidissement
radiatif est proportionnelle a` la quantite´ d’eau liquide au sommet du nuage. Cette boucle de
re´troaction positive est cependant limite´e parce que l’augmentation du rapport de me´lange en
eau liquide au sommet renforce aussi l’entraˆınement turbulent qui re´chauffe, asse`che et e´paissit
la CLN. Cela conduit a` une e´le´vation du sommet de la CLN, elle-meˆme limite´e par la subsidence
de grande e´chelle. Ces diverses re´troactions permettent d’expliquer comment, de nuit, la CLN
s’e´paissit et son contenu en eau augmente, et pourquoi ces variations restent limite´es.
Pendant la journe´e, le de´couplage entre la couche nuageuse et la CSN inhibe le transport
d’humidite´ et de chaleur vers le nuage. De plus, la CLN est asse´che´e par entraˆınement turbulent
d’air chaud et sec de l’inversion. Ces phe´nome`nes conduisent a` un amincissement rapide de
la couche nuageuse. Sa base remonte de quelques dizaines (ou meˆme de quelques centaines de
me`tres) durant cette pe´riode. La diminution de la quantite´ d’eau liquide dans le nuage re´duit
l’efficacite´ du refroidissement radiatif et par conse´quent la turbulence au sommet du nuage.
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L’entraˆınement turbulent est de ce fait affaiblit et il n’arrive plus a` compenser la subsidence
de grande e´chelle. Cela entraˆıne une descente du sommet de la couche nuageuse. Ces processus
peuvent meˆme conduire a` la dissipation du nuage (Duynkerke et Teixeira, 2001).
De`s que le chauffage par les ondes courtes cesse, en fin d’apre`s-midi, les mouvements tur-
bulents redeviennent intenses7 et ont tendance a` recoupler la couche nuageuse et la CSN. Le
transport d’humidite´ vers le sommet de la couche limite se re´tablit donc graduellement et la
phase nocturne du cycle s’amorce a` nouveau.
La figure suivante (Fig. 2.8) regroupe tous les phe´nome`nes qui contribuent au cycle diurne
de la CLN.
Fig. 2.8: Structure d’une couche limite marine contenant des nuages stratocumulus et processus physiques
de´terminant son e´volution. Extrait de Duynkerke et Teixeira (2001), d’apre`s Nieuwstadt et
Duynkerke (1996).
2.2.3.3 Facteurs qui influencent l’amplitude du cycle diurne
La description pre´ce´dente du cycle diurne est assez sche´matique. Tous les stratocumulus
marins n’adoptent pas le meˆme comportement parce que plusieurs e´le´ments peuvent perturber
leur cycle diurne.
7Cette intensification des mouvements turbulents est principalement due au fait qu’en absence du chauffage par
les ondes courtes, le refroidissement radiatif au sommet redevient efficace. De plus, les flux de surface regagnent
en intensite´ apre`s le coucher du soleil.
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La variation saisonnie`re du rayonnement solaire
Plusieurs e´tudes montrent l’existence d’une forte variation saisonnie`re de l’amplitude du cycle
diurne, qui s’explique par la variation saisonnie`re de l’intensite´ du rayonnement solaire (Nicholls,
1984; Turton et Nicholls, 1987; Duynkerke, 1989; Rozendaal et al., 1995). Pendant l’e´te´, le
re´chauffement du nuage produit par le rayonnement solaire est comparable au refroidissement
radiatif LW, et il peut conduire a` un de´couplage entre la couche nuageuse et la couche de me´lange
situe´e entre la surface et le nuage. Il a e´te´ observe´ que l’amplitude du cycle diurne augmente
avec l’intensification du chauffage par les ondes courtes. Par contre, pendant l’hiver, l’intensite´
du rayonnement solaire est plus faible et par conse´quent le de´couplage est moins prononce´. Dans
ce cas, la structure diurne de la couche limite ne diffe`re pas trop de la situation nocturne et la
variation diurne du nuage est moins marque´e (Duynkerke, 1989).
La variation du rayonnement solaire avec la latitude
Le rayonnement solaire varie aussi avec la latitude. L’intensite´ accrue du rayonnement solaire
vers l’e´quateur explique la diminution de la ne´bulosite´ vers les basses latitudes. De plus, Ciesielski
et al. (2001) a montre´, en analysant les donne´es de la campagne ASTEX, que l’amplitude de la
variation diurne de la ne´bulosite´ augmente vers les basses latitudes. Ainsi, l’amplitude diurne
est de 6.5% a` Santa Maria (37 N, 25.2 O), de 7.5% a` Porto Santo (33.10 N, 16.4 O) et de 13%
a` Valvidia (28 N, 24 O). L’e´tude de Rozendaal et al. (1995), base´e sur le jeu de donne´es de
ISCCP (International Cloud Climatology Project) pour une pe´riode de 7 ans, retrouve la meˆme
tendance de l’amplitude du cycle diurne : une augmentation visible des poˆles vers l’e´quateur.
Leur e´tude montre e´galement que les plus grandes amplitudes de la variation diurne des nuages
bas se retrouvent dans les re´gions situe´es sous le vent des zones ou` la ne´bulosite´ atteint un
maximum. Ce re´sultat s’explique par le fait que l’advection de l’air des re´gions ou` la ne´bulosite´
est accrue contribue a` l’e´paississement nocturne des stratocumulus dans ces zones. Ces auteurs
ont aussi montre´ que les nuages stratocumulus sont dissipe´s plus facilement pendant la journe´e
dans les re´gions ou` la couche limite est plus e´paisse. L’amplitude du cycle diurne augmente ainsi
encore plus dans ces situations (Rozendaal et al., 1995).
Formation de cumulus dans la couche limite
Lorsque la couche limite est de´couple´e (Sec. 2.2.2.2), la chaleur et l’humidite´ montant de la
surface restent bloque´es sous le nuage. Si, par ailleurs, ce dernier pre´cipite, la bruine s’e´vapore
sous la couche nuageuse, renforc¸ant ainsi l’e´le´vation de l’humidite´. Il peut arriver que, localement,
le point de condensation soit de´passe´ a` une altitude infe´rieure a` celle de la base du stratocumulus.
Des cumulus isole´s peuvent alors se former de manie`re non-uniforme et intermittente (Rogers
et al., 1995; De Roode et Duynkerke, 1996). La libe´ration de chaleur latente permet a` ces cumulus
de pe´ne´trer la petite barrie`re de stabilite´ responsable du de´couplage entre la partie infe´rieure de
la couche limite et la couche nuageuse principale (Paluch et Lenschow , 1991). Nicholls (1984) a
aussi remarque´ que l’apparition de cumulus est plus fre´quente pendant l’e´te´ quand le chauffage
radiatif par ondes courtes est plus intense.
Ce processus limite ainsi la dure´e et l’intensite´ du de´couplage, et par conse´quent la dissipa-
tion de la couche nuageuse (De Roode et Duynkerke, 1996) et l’amplitude du cycle diurne. Les
cumulus transportent efficacement la chaleur et l’humidite´ accumule´es sous la couche nuageuse
et, par brassage turbulent, e´rodent la barrie`re de stabilite´ a` la base du nuage. Lorsque l’exce`s
de chaleur et d’humidite´ a e´te´ suffisamment re´duit, les cumulus disparaissent et la couche limite
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retrouve sa structure bien me´lange´e (Rogers et al., 1995). Ce sce´nario ne peut cependant pas
eˆtre ge´ne´ralise´. Ainsi, l’e´tude de Wyant et al. (1997) sugge`re que les cumulus, lorsqu’ils sont
suffisamment de´veloppe´s, renforcent l’entraˆınement turbulent au niveau de l’inversion, ce qui
amplifie la dissipation de la couche nuageuse et l’amplitude du cycle diurne.
L’ae´rosol
L’ae´rosol interagit avec de nombreux processus physiques dans la couche limite. En ciel clair,
il diffuse le rayonnement solaire et s’il est par ailleurs absorbant, il re´chauffe les couches qu’il
occupe. Ainsi, un ae´rosol peu absorbant au dessus de la couche limite re´fle´chira une partie du
flux solaire incident, limitant ainsi la dissipation du nuage pendant la journe´e. S’il est absorbant
cependant, il re´chauffera l’air trosposphe´rique juste au-dessus de l’inversion, modifiant l’impact
de l’entraˆınement sur la couche nuageuse. Si, au contraire, l’ae´rosol est pre´sent dans la couche
limite et s’il est absorbant, il accentuera l’absorption de rayonnement solaire pendant la journe´e,
ce qui peut conduire a` la dissipation comple`te de la couche nuageuse. L’impact radiatif de
l’ae´rosol de´pend donc de sa capacite´ a` absorber le rayonnement solaire et de sa localisation
(Johnson, 2003; Johnson et al., 2004). Lorsque l’impact de l’ae´rosol re´sulte de sa capacite´ a`
diffuser le rayonnement, on parle d’effet direct, alors qu’on utilise le terme d’effet semi-direct
lorsque c’est sa capacite´ a` absorber le rayonnement qui est en jeu.
L’ae´rosol interagit aussi indirectement avec la dynamique de la couche limite. On a vu dans
la section 2.1.4.1 que certaines particules d’ae´rosol, appele´es noyaux de condensation nuageux
ou CCN, jouent un roˆle essentiel dans la formation des gouttelettes de nuage, via leur ac-
tivation. Une modification des proprie´te´s physico-chimiques de l’ae´rosol est donc susceptible
d’entraˆıner des changements significatifs de la concentration des gouttelettes (Snider et Bren-
guier , 2000; Snider et al., 2003; Guibert et al., 2003). On parle alors d’effet indirect de l’ae´rosol.
Twomey (1977) avait note´ qu’a` contenu en eau inte´gre´ e´quivalent, une augmentation de la
concentration des gouttelettes, entraˆınait une augmentation de l’e´paisseur optique du nuage et
par conse´quent de son albe´do (premier effet indirect). Plus tard, Albrecht (1989) avanc¸ait que
l’augmentation de la concentration des gouttelettes devait aussi re´duire l’efficacite´ du nuage a`
former des pre´cipitations (deuxie`me effet indirect). Puisque les pre´cipitations sont un puits de
l’eau totale dans la couche limite, il en de´duisait que l’augmentation de la concentration des
gouttelettes devait conduire a` une augmentation du contenu en eau inte´gre´. Enfin, si l’ae´rosol
pie´ge´ dans les gouttelettes est absorbant, son effet semi-direct est fortement amplifie´.
Nous avons discute´ dans l’introduction les limites de l’approche expe´rimentale pour mettre
en e´vidence et quantifier les effets indirects de l’ae´rosol, et tout particulie`rement les distinguer
de la variabilite´ naturelle de l’e´paisseur des nuages de couche limite et de leur contenu en eau
inte´gre´. Nous avons aussi montre´ dans notre description the´orique de la couche limite et de sa
dynamique, que tous les processus physiques e´taient fortement couple´s. On ne peut donc isoler,
a priori, l’un des effets indirects, comme le faisait Twomey pour l’extinction, et imaginer ce que
son impact pourrait eˆtre, sans prendre en compte l’ensemble des couplages dynamiques dans la
couche limite. En d’autres termes, il n’y a pas de premier, de deuxie`me, ni de nie`me effet indirect,
mais un seul, dont les modalite´s doivent eˆtre examine´es de manie`re globale. C’est la` l’objet de
notre e´tude. Nous avons pris le parti cependant de ne pas y inclure, a` ce stade de l’e´tude,
l’impact des proprie´te´s d’absorption de l’ae´rosol. Dans la section suivante, nous analyserons
donc les travaux ante´rieurs de simulation nume´rique de l’impact de l’ae´rosol via ses proprie´te´s
CCN, sur la dynamique de la couche limite nuageuse.
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2.3 Simulations nume´riques de l’effet indirect de l’ae´rosol
Plusieurs exercices de simulation LES de stratocumulus, principalement en conditions noc-
turnes, sugge`rent que la re´ponse du LWP a` une augmentation de la concentration des CCN,
donc des gouttelettes, est module´e par deux phe´nome`nes antagonistes re´sultant de la diminu-
tion des pre´cipitations. Le premier phe´nome`ne est l’augmentation de la quantite´ d’eau liquide
dans le nuage. Le deuxie`me est l’intensification de l’entraˆınement sommital. Cette compe´tition
est particulie`rement sensible aux forc¸ages de grande e´chelle et, plus particulie`rement au degre´
d’humidite´ de l’air situe´ au-dessus de la CLN. Lorsque l’air de l’inversion est sec, le LWP a
tendance a` diminuer au lieu d’augmenter comme le supposait Albrecht. Ce re´sultat est illustre´
par la figure 2.9 qui montre une augmentation du LWP avec la concentration des gouttelettes
lorsque les conditions initiales sont suppose´es identiques a` celles observe´es lors des campagnes
FIRE-I et ASTEX, et une re´duction du LWP pour les cas caracte´rise´s par une inversion plus
se´che (dry ASTEX et DYCOMS-II).
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Fig. 2.9: Moyenne horizontale du LWP (g/m2) en fonction de la concentration des gouttelettes (cm−3)
pour diffe´rentes conditions initiales correspondant aux cas FIRE-I, ASTEX, DYCOMS-II et
dry ASTEX. Ce dernier cas reprend les conditions initiales du cas ASTEX, sauf pour l’humi-
dite´ relative dans la couche d’inversion qui est diminue´e. Ces valeurs repre´sentent des valeurs
moyennes sur les deux dernie`res heures de simulation. Toutes les simulations sont effectue´es
pendant la nuit, entre 0 et 8 heure locale. Extrait d’Ackerman et al. (2004).
En fait, lorsque la concentration des gouttelettes augmente, les gouttelettes sont plus petites
et l’efficacite´ du processus de collection est re´duite. La se´dimentation des gouttelettes et la
pre´cipitation de la bruine diminuent et le rapport de me´lange en eau liquide augmente au sommet
du nuage. Par un processus encore de´battu, cela induit un renforcement de l’entraˆınement d’air
trosposphe´rique qui, a` terme, peut conduire a` une diminution du LWP.
Selon Stevens et al. (1998), les pre´cipitations et la se´dimentation des gouttelettes asse`chent
les courants nuageux ascendants et par conse´quent re´duisent la quantite´ d’eau liquide disponible
pour le refroidissement par e´vaporation de l’air nuageux dans les courants descendants. La
production de TKE par les forces de flottabilite´ ne´gative au sommet du nuage est donc re´duite.
Lorsque se´dimentation des gouttelettes et pre´cipitation sont inhibe´es par augmentation de la
concentration des gouttelettes, la TKE augmente et renforce l’entraˆınement sommital.
Les simulations d’Ackerman et al. (2004), corroborent cette interpre´tation. Bretherton et al.
(2007), en revanche, pensent que l’augmentation de l’entraˆınement n’est pas associe´e a` une inten-
sification de la turbulence dans le nuage. Leurs simulations sugge`rent plutoˆt que la se´dimentation
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des gouttelettes et les pre´cipitations re´duisent l’efficacite´ d’entraˆınement A. Ce parame`tre est
de´fini par Bretherton et al. (2007) comme :
A = 0.2(1 + a2χsJ). (2.32)
Il repre´sente une mesure adimensionnelle du taux d’entraˆınement et il mesure le renforcement
de l’entraˆınement duˆ a` une intensification des deux types de refroidissement qui agissent au
sommet du nuage : le refroidissement par e´vaporation de l’eau nuageuse suite au me´lange avec
l’air entraˆıne´, et le refroidissement radiatif, qui de´pendent tous les deux du rapport de me´lange
en eau liquide au sommet du nuage. Ce parame`tre a e´te´ de´fini pour la premie`re fois par Nicholls
et Turton (1986) pour la formulation de la vitesse d’entraˆınement. Pour Bretherton et al. (2007),
la constante a2 est e´gale a` 15 et χs repre´sente la fraction massique d’air de l’inversion qui est
ne´cessaire pour e´vaporer totalement l’air nuageux me´lange´. Le parame`tre adimensionnel J est
une mesure de la re´duction du flux de flottabilite´, associe´e a` l’e´vaporation d’une particule d’air
nuageux par me´lange avec une petite quantite´ d’air de l’inversion, J = 1 − (db/dχ)s/∆b. La
variation de flottabilite´ est de´finie comme db = g/θvdθv, ou` g est l’acce´leration gravitationnelle
et θv est la tempe´rature potentielle virtuelle. Le saut de flottabilite´ a` travers l’inversion, ∆b,
est donc proportionnel au saut de θv a` travers l’inversion. Par ailleurs, Bretherton et al. (2007)
mesurent l’intensite´ des courants qui pe´ne`trent l’inversion par le parame`tre σinvw , de´fini comme
l’e´cart quadratique moyen de la perturbation de la vitesse verticale w′ au sommet du nuage, et
ils concluent que cette intensite´ ne de´pend pas de la se´dimentation des gouttelettes.
Savic-Jovcic et Stevens (2007) affinent leur interpre´tation en sugge´rant que les circulations
turbulentes qui se de´veloppent dans les cas pre´cipitants de stratocumulus marin sont diffe´rentes
de celles des cas non-pre´cipitants. En particulier, la structure horizontale est du type ’open-
cells’ pour les nuages pre´cipitants et du type ’close-cells’ pour les nuages non-pre´cipitants. Ces
diffe´rences de structure et d’e´chelle auraient une influence significative sur la capacite´ des mou-
vements verticaux a` pe´ne´trer la couche d’inversion et a` renforcer l’entraˆınement sommital.
Dans notre analyse, nous porterons une attention particulie`re a` ce phe´nome`ne qui apparaˆıt
comme un e´le´ment essentiel de la re´ponse de la couche limite a` des variations des proprie´te´s
physico-chimiques de l’ae´rosol.
En comple´ment de ces approches analytiques, Lu et Seinfeld (2005) adoptent une approche
plutoˆt statistique base´e sur une centaine de simulations 3D de stratocumulus marins pour e´tudier
l’effet indirect de l’ae´rosol. Les simulations portaient surtout sur des pe´riodes de nuit, mais
quelques simulations de jour ont aussi e´te´ effectue´es. Leurs re´sultats sugge`rent que le LWP est
tre`s sensible a` la subsidence de grande e´chelle et a` la variation de la tempe´rature de l’oce´an.
Les simulations de nuit montrent une corre´lation positive entre le LWP et la concentration des
gouttelettes pour les cas fortement pre´cipitants et une corre´lation le´ge`rement ne´gative ou nulle
pour les cas faiblement pre´cipitants. De jour, la couche nuageuse s’amincit a` cause de l’absorption
du rayonnement solaire. Les pre´cipitations sont de ce fait fortement re´duites et la variation du
LWP avec la concentration des gouttelettes devient tre`s faible. Meˆme si ces re´sultats sont limite´s
a` quelques heures de simulation, cette e´tude a montre´ l’inte´reˆt de prendre en compte la variation
diurne de la CLN lors de l’e´valuation des effets indirects de l’ae´rosol.
2.4 Conclusions : objectifs et me´thode de travail de l’e´tude
Notre description de la couche limite et de son cycle diurne a montre´ que ce syste`me est pilote´
par des e´changes d’e´nergie aux interfaces et, en toile de fond, par les forc¸ages de grande e´chelle
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que sont l’advection horizontale et la subsidence. La re´ponse du syste`me cependant de´pend de
me´canismes internes au syste`me, qui mettent en jeu de nombreuses boucles de re´troaction. Nous
avons discute´ plusieurs exemples de boucles de re´troaction ne´gatives (stabilisante) : comment
une l’augmentation du rapport de me´lange en eau liquide au sommet du nuage est susceptible
de renforcer l’entraˆınement sommital qui limite cette augmentation ; comment l’accumulation
de chaleur et d’humidite´ qui accompagne le de´couplage de la couche limite est susceptible de
conduire au de´veloppement de cumulus qui e´rodent la barrie`re de stabilite´ a` la base du nuage
et rompt le de´couplage. Nous avons aussi mentionne´ quelques cas de boucle de re´troaction
positive : comment l’accumulation de chaleur et d’humidite´ a` la base de la CLN, qui accompagne
le de´couplage, est susceptible d’inhiber les flux de surface et ainsi renforcer le de´couplage.
Ces me´canismes mettent en jeu de nombreux processus physiques qu’il est donc ne´cessaire de
simuler avec le meˆme niveau de re´alisme. Notre premier effort a donc porte´ sur le de´veloppement
d’une version du mode`le LES Meso-NH (Lafore et al., 1998) qui soit bien adapte´e a` cette
the´matique, et qui associe des parame´trisations e´volue´es de la turbulence, de la microphysique
nuageuse et du transfert radiatif. Apre`s avoir valide´ sa capacite´ a` reproduire les phe´nome`nes
observe´s lors des campagnes de mesures et simule´s par les autres mode`les LES, nous utiliserons
ce mode`le pour simuler des cycles diurnes de couche limite nuageuse marine, en modifiant les
proprie´te´s physico-chimiques de l’ae´rosol. Nos essais seront cependant limite´s a` un ae´rosol tre`s
faiblement absorbant pour ne pas introduire de re´actions induites par l’absorption du rayonne-
ment solaire. Seuls des variations de la concentration des CCN seront donc teste´es.
Les e´tudes pre´ce´dentes qui utilisaient la techniques LES pour e´tudier l’effet indirect e´taient
limite´es a` des pe´riodes assez courtes, le plus souvent nocturnes, au cours desquelles le syste`me
e´tait suppose´ en e´tat quasi stationnaire. La principale originalite´ de notre travail est de replacer
cette e´tude dans le contexte du cycle diurne de la couche limite. La simulation de re´fe´rence sera
construite de sorte que le cycle soit pe´riodique sur une pe´riode de 24 H, c.a.d. que le LWP a` t+24
est sensiblement e´gal au LWP a` t. Nous porterons alors notre attention sur les changements de
l’amplitude du cycle diurne lorsque les proprie´te´s physico-chimiques de l’ae´rosol sont modife´es.
Ces simulations seront analyse´es dans un premier temps sous l’angle des processus physiques
et de leur couplage avec la turbulence dans la couche limite, pour mieux appre´hender la nature
des couplages entre microphysique nuageuse et la dynamique du syste`me. Nous aborderons
ensuite une approche plus synthe´tique, pour mesurer comment les variations induites du bilan
d’e´nergie dans le couche limite peuvent expliquer les phe´nome`nes observe´s.
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Les mode`les de Large Eddy Simulations (LES) sont des outils nume´riques adapte´s a` la
simulation des processus atmosphe´riques avec une re´solution spatiale fine. Ils disposent pour
cela de sche´mas de turbulence sophistique´s et des parame´trisations de´taille´es des processus
physiques. Ils ont e´te´ souvent utilise´s pour analyser la structure et l’e´volution diurne des couches
limites marines contenant des nuages de type stratocumulus (Deardorff , 1980a; Stevens et al.,
1996; Moeng et Coauthors, 1996; Wang et al., 2002; Duynkerke et al., 2004). La technique
LES a e´galement e´te´ applique´e dans de nombreuses e´tudes pour e´valuer les effets indirects ou
l’effet semi-direct de l’ae´rosol (Feingold et al., 1994; Ackerman et al., 2004; Lu et Seinfeld ,
2005; Johnson, 2003; Johnson et al., 2004) (voir aussi section 2.3). Ne´anmoins, les exercices
d’intercomparaison effectue´s sur des cas ide´alise´s de stratocumulus marins ont montre´ que les
performances des codes LES sont tre`s sensibles a` plusieurs facteurs :
• la re´solution verticale (surtout au niveau de l’inversion) ;
• la repre´sentation de la turbulence et de la condensation sous-maille ;
• le calcul du refroidissement au sommet du nuage produit par le rayonnement infrarouge ;
• le choix des sche´mas nume´riques et en particulier le traitement de l’advection verticale
(Moeng et Coauthors, 1996; Stevens et al., 2005a).
Cette sensibilite´ est en partie lie´e au fait qu’une mode´lisation re´aliste de la CLN ne´cessite une
repre´sentation pre´cise des phe´nome`nes au sommet du nuage, ou` apparaissent de forts gradients
de la tempe´rature, de l’humidite´ et des flux radiatifs LW, et ou` la production d’e´nergie cine´tique
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turbulente joue un roˆle de´terminant. Une re´solution verticale trop grossie`re, par exemple, peut
conduire a` une augmentation artificielle du taux d’entraˆınement de l’air chaud et sec de l’inver-
sion dans la couche limite.
Il s’ave`re donc que le choix de la re´solution verticale et des diffe´rents sche´mas nume´riques
ou parame´trisations utilise´s pour re´soudre les mouvements turbulents et le transfert radiatif
dans la CLN est tre`s important pour mode´liser correctement l’e´volution de stratocumulus ma-
rins. De plus, pour simuler correctement l’effet de l’ae´rosol sur le cycle de vie de ces nuages, il
faut s’assurer que l’interaction ae´rosol-nuage est parame´tre´e de manie`re re´aliste. Le code LES
doit donc disposer d’un ensemble approprie´ et cohe´rent de parame´trisations, qui reproduisent
correctement toutes les interactions dynamique-microphysique-rayonnement.
La premie`re e´tape de notre travail, qui fait l’objet de ce chapitre, a donc consiste´ a` confi-
gurer le mode`le Meso-NH pour une e´tude spe´cifique de la couche limite marine, a` choisir parmi
les parame´trisations disponibles celles qui e´taient le mieux adapte´es, ou e´ventuellement a` en
de´velopper de nouvelles.
Dans un premier temps, sont pre´sente´s le principe et les particularite´s des mode`les LES, a`
travers une courte revue des me´thodes utilise´es dans ces mode`les pour repre´senter la turbulence,
la microphysique et le transfert radiatif. Les diffe´rents sche´mas de parame´trisation existants que
nous avons se´lectionne´s seront ensuite de´crits, suivis des ame´liorations et des nouveaux sche´mas
qui ont e´te´ de´veloppe´s au sein de l’e´quipe de recherche. Cette description de´taille´e permettra
de situer la configuration retenue parmi les autres mode`les LES utilise´s par la communaute´
internationale.
3.1 Ge´ne´ralite´s sur les mode`les LES
3.1.1 Repre´sentation de la turbulence
Les mouvements turbulents dans la gamme d’e´chelles comprises entre la dimension des mailles
du mode`le et celle du domaine de simulation sont explicitement re´solus par les mode`les LES.
Ils contribuent majoritairement a` l’e´nergie cine´tique et au transport turbulent. La formulation
de la dynamique suit le syste`me d’e´quations de Navier-Stokes pour un fluide incompressible.
Ne´anmoins, la discre´tisation de ce syste`me d’e´quations non-line´aires sur un re´seau de mailles
finies ne permet pas de repre´senter explicitement la turbulence a` une e´chelle infe´rieure a` la
taille de la maille. La solution ge´ne´ralement adopte´e est de filtrer les e´quations pour e´liminer
les irre´gularite´s a` ces petites e´chelles. Le filtre applique´ a une longueur proportionnelle a` la
taille de la maille et il couvre le re´gime inertiel. Dans ce re´gime, le spectre d’e´nergie est quasi-
stationnaire, caracte´rise´ par une pente constante de −5/3. Le filtre spatial ainsi de´fini se´pare les
mouvements re´solus des mouvements turbulents dans la gamme des petites e´chelles, infe´rieures a`
la taille de la maille. Ces mouvements turbulents sous-maille sont parame´tre´s en e´tant suppose´s
isotropes et situe´s dans le re´gime inertiel. Du point de vue statistique, la turbulence dans le
re´gime inertiel transfe`re de l’e´nergie par cascade des grandes vers les petites e´chelles. Le roˆle
de la parame´trisation de la turbulence sous-maille est de re´sorber l’e´nergie accumule´e dans les
e´chelles re´solues vers les plus petites e´chelles par cette cascade d’e´nergie. La coupure spectrale
artificielle due a` la re´solution finie du mode`le est ainsi e´limine´e (Redelsperger et Sommeria,
1981).
La repre´sentation de la turbulence sous-maille est particulie`rement importante pre`s du sol
et dans la re´gion situe´e au sommet du nuage, ou` l’e´chelle caracte´ristique de la turbulence est
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infe´rieure a` la taille de la maille. De ce fait, si pour les couches limites se`ches, la repre´sentation de
la structure dynamique de la couche limite est peu sensible a` la parame´trisation de la turbulence
sous-maille (Nieuwstadt et al., 1992), ce n’est pas le cas pour les CLN. Dans les couches limites
contenant des stratocumulus, le me´lange turbulent dans la couche limite est principalement
controˆle´ par les processus qui agissent au sommet du nuage : le refroidissement radiatif par
les grandes ondes et l’entraˆınement de l’air sec et chaud de l’inversion dans la couche limite.
L’air situe´ dans une couche fine au sommet du nuage acquie`re une flottabilite´ ne´gative due au
refroidissement radiatif et des mouvements descendants intenses se forment. Cependant, cette
production de turbulence associe´e au forc¸age radiatif infrarouge est partiellement contrebalance´e
par l’entraˆınement turbulent. En effet, le me´lange a` petite e´chelle entre l’air nuageux et l’air sec
et chaud de l’inversion diminue la flottabilite´ ne´gative acquise par les particules d’air nuageux
(Moeng et al., 1995). Dans ces conditions, la repre´sentation de la turbulence dans cette zone est
essentielle pour reproduire correctement la dynamique du syste`me. Cela explique la sensibilite´
des codes LES au choix de la parame´trisation de la turbulence sous-maille (Moeng et Coauthors,
1996; Stevens et al., 2005a).
Il faut noter que pour une couche limite se`che le syste`me d’e´quations est e´crit en variables
thermodynamiques conserve´es lors des processus adiabatiques : la tempe´rature potentielle (θ)
et le contenu en vapeurs (qv). En revanche, pour traiter les CLN, il vaut mieux utiliser des
variables conserve´es lors des processus d’e´vaporation/condensation (voir paragraphe 2.1.2). La
tempe´rature potentielle de l’eau liquide θl et le contenu spe´cifique en eau totale non-pre´cipitante
qt
1 sont ge´ne´ralement choisis.
Deux me´thodes sont couramment adopte´es dans les codes LES pour repre´senter la turbu-
lence sous-maille. La premie`re est base´e sur une e´quation pronostique pour l’e´nergie cine´tique
turbulente (TKE), suivant l’approche de Deardorff (1980a). Le terme d’advection est le seul a`
eˆtre explicitement calcule´, les autres termes e´tant parame´tre´s. Une longueur de me´lange lie´e a`
la taille de la maille et a` la stabilite´ locale est utilise´e pour fermer le syste`me d’e´quations.
La deuxie`me me´thode suit l’approche de Smagorinski-Lilly (Smagorinski , 1963; Lilly , 1966)
qui conside`rent que les productions dynamique et thermique de TKE sous-maille compensent lo-
calement le terme de dissipation. Les coefficients de diffusion sont proportionnels a` la de´formation
du champs de vitesse a` l’e´chelle de la maille. Ce type de mode`le peut eˆtre vu comme une solu-
tion a` l’e´quilibre de l’e´quation pronostique de la TKE, car il ne´glige les termes de non-e´quilibre
(l’advection, le transport et le stockage de l’e´nergie cine´tique) (Stevens et al., 1999). Dans le
mode`le de Lilly (1966), la longueur de me´lange utilise´e pour calculer les coefficients de diffusion
est constante (proportionnelle a` la taille de la maille) et ne de´pend pas de la stabilite´ thermique.
Ces mode`les ne´gligent donc l’affaiblissement de la turbulence dans les zones thermiquement
stables. Les mode`les LES plus re´cents qui suivent cette approche, par exemple Stevens et al.
(1999), utilisent une correction pour la longueur de me´lange afin de tenir compte de l’effet de la
stabilite´.
Stevens et al. (2000b) montrent que la prise en compte de l’effet de la stabilite´ dans le calcul
de la longueur de me´lange permet de re´duire le me´lange au sommet de la couche limite. Cette
sensibilite´ a` la formulation adopte´e pour la longueur de me´lange s’ave`re plus marque´e pour
les mode`les qui utilisent une e´quation pronostique pour la TKE, que pour les mode`les de type
Smagorinski.
1Nous rappelons que la tempe´rature potentielle de l’eau liquide, de´finie par Betts (1973), est donne´e par
θl = θ(1−
Lv · rc
Cp · T
). Le contenu spe´cifique en eau totale est lui e´gal a` la somme des contenus spe´cifiques en eau
vapeur et en eau nuageuse qt = qv + qc.
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La plupart des codes LES utilisent une longueur de me´lange diagnostique, fonction de la
stabilite´ thermique locale. Pourtant, lors d’une de´gradation de la re´solution du mode`le et du
passage vers l’e´chelle re´gionale et la grande e´chelle, les me´thodes de fermeture en ’stabilite´ locale’
pre´sentent plusieurs inconve´nients. Les travaux de Lenderink et al. (2000); Lenderink et Holtslag
(2004) montrent que la de´pendance du me´lange turbulent a` la stabilite´ locale peut amplifier le
bruit en tout point de grille, provoquant des instabilite´s nume´riques. De plus, une longueur de
me´lange (L) sensible seulement a` la stabilite´ thermique locale n’est pas limite´e par la pre´sence
de l’inversion, comme elle devrait l’eˆtre. Une premie`re solution pour e´viter ces proble`mes est
celle propose´e par Bougeault et Lacarre`re (1989). Dans leur parame´trization, la longueur de
me´lange est calcule´e a` partir des distances lup et ldown qu’une particule peut parcourir lors d’un
mouvement adiabatique (vers le haut, ou vers le bas de la couche limite) avant de perdre toute
son e´nergie cine´tique contre les forces de flottabilite´, soit : L = (lup · ldown)
1/2. La stabilite´ de
toute la couche est donc prise en compte lors du calcul de L et pas seulement la stabilite´ locale.
De ce fait, la me´thode de Bougeault et Lacarre`re (1989) est conside´re´e comme une des premie`res
me´thodes de fermeture ’non-locales’. Ulte´rieurement, des sche´mas plus complexes qui conside`rent
une ’stabilite´ non-locale’ pour fermer le syste`me d’e´quations ont e´te´ de´veloppe´s par Holtslag et
Boville (1993); van Meijgaard et van Ulden (1998); Lock et al. (2000). Au lieu d’utiliser les
gradients locaux pour calculer la longueur de me´lange, ces sche´mas prescrivent un profil vertical
pour les coefficients de diffusivite´. La magnitude de ce profil vertical est relie´e a` une e´chelle de
vitesse convective.
3.1.2 Repre´sentation de la microphysique
Deux me´thodes sont employe´es actuellement pour repre´senter la microphysique dans un
mode`le LES. La premie`re, est une repre´sentation explicite de la distribution dimensionnelle des
hydrome´te´ores par un spectre discret, ou microphysique BIN. La distribution dimensionnelle des
CCN peut aussi eˆtre repre´sente´e sous la forme d’un spectre discret. L’activation des CCN est
traite´e explicitement en re´solvant l’e´quation de croissance pour toutes les classes de particules.
Lorsque la sursaturation croˆıt, toutes les particules dont le diame`tre est supe´rieur au diame`tre
critique, donne´ par la the´orie de Ko¨hler (Pruppacher et Klett , 1997), sont active´es. Les gout-
telettes nuageuses se forment ensuite par condensation de la vapeur en exce`s sur ces noyaux
de condensation. Le rapport de me´lange en eau liquide est calcule´ par inte´gration du volume
des gouttes sur le spectre, et il est soustrait du rapport de me´lange en eau totale pour calculer
la sursaturation. Les processus de collection peuvent aussi eˆtre calcule´s par discre´tisation de
l’e´quation de collection sur le spectre des hydrome´te´ores.
La microphysique BIN est tre`s couˆteuse en temps de calcul. Elle est aussi source d’erreurs
significatives dans le calcul de la sursaturation. En effet la sursaturation est de l’ordre de 10−2 a`
10−4 du rapport de me´lange saturant. Le cumul des erreurs dans la discre´tisation de l’e´quation
de croissance sur le spectre des hydrome´te´ores, et dans l’advection des spectres dans un cadre
multidimensionnel peut largement de´passer ce seuil. C’est pourquoi, la microphysique BIN est
ge´ne´ralement utilise´e dans les mode`les 0-D (sans advection) et avec un grand nombre de classes.
De nouveaux codes performants, qui conservent le nombre et le volume dans chaque classe
(sche´mas BIN a` 2 moments) ont e´te´ de´veloppe´s spe´cifiquement pour la mode´lisation LES 2-D,
et plus rarement 3-D sur des domaines restreints (Kogan et al., 1995; Feingold et al., 1994;
Stevens et al., 1996; Ackerman et al., 2004). Les mode`les couple´s LES-BIN sont cependant tre`s
utiles pour de´velopper et tester des parame´trisations simplifie´es de la microphysique, tels que
les sche´mas BULK.
Les sche´mas BULK, beaucoup moins couteux en temps de calcul, sont de´veloppe´s afin de
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pouvoir repre´senter les processus microphysiques autant pour des simulations a` re´solution fine,
que pour des simulations a` e´chelle re´gionale ou globale. Ils de´crivent les hydrome´te´ores par des
grandeurs inte´grales, sans conside´rer le de´tail de leur distribution dimensionnelle.
Suivant le type de nuage auquel ils s’adressent (nuages chauds convectifs, nuages de couche
limite, cirrus), les sche´mas BULK pre´de´finissent diffe´rentes espe`ces de particules : gouttelettes
nuageuses, gouttes de pluie, cristaux de glace primaire, greˆle et neige. Il existe deux types de
sche´mas BULK : les sche´mas a` un moment, qui calculent seulement le contenu en eau de chaque
espe`ce de particules et les sche´mas a` plusieurs moments. Parmi ceux-ci, les plus fre´quemment
utilise´s sont les sche´mas a` deux moments. Ces sche´mas calculent la concentration en nombre et
le contenu en eau de chaque espe`ce de particules. Pour chacune des espe`ces, la forme de la dis-
tribution dimensionnelle est prescrite en utilisant des fonctions analytiques parame´tre´es de type
gamma ou lognormale, dont les moments s’e´crivent directement en fonction des parame`tres. Les
e´quations pronostiques ne´cessaires pour calculer l’e´volution du contenu en eau et de la concen-
tration des particules pour les diffe´rentes espe`ces sont exprime´es en fonction de ces moments
de la distribution dimensionnelle. Pour calculer l’e´volution de la concentration et du contenu en
eau de chaque espe`ce, il faut prendre en compte les termes sources et puits dus aux e´changes
entre les mailles du mode`le (advection et se´dimentation) et dus aux e´changes entre espe`ces a`
l’inte´rieur de la maille.
Dans les sche´mas BULK a` deux moments de´veloppe´s pour les nuages chauds, la concentra-
tion des particules d’ae´rosol active´es est obtenue en utilisant une parame´trisation de l’activation
des CCN, telle que celles de´veloppe´es par Twomey (1959); Cohard et al. (1998); Abdul-Razzak
et al. (1998); Ghan et al. (1997). Ce type de formulation de´duit la concentration des particules
d’ae´rosol active´es a` partir de leur spectre d’activation et en utilisant un diagnostic de la sursatu-
ration dans la maille. Le rapport de me´lange en eau liquide est en ge´ne´ral de´rive´ d’un ajustement
a` la saturation : a` chaque pas de temps, il est conside´re´ que toute la masse de vapeur sursature´e
disponible dans une maille est instantane´ment condense´e, et re´ciproquement pour l’e´vaporation.
Cet ajustement n’est valable qu’en pre´sence de tre`s petits hydrome´te´ores. Il ne doit pas eˆtre
applique´ aux gouttes pre´cipitantes dont le temps d’e´vaporation est plus grand.
L’eau liquide est se´pare´e en deux espe`ces de particules : eau nuageuse (ou gouttelettes
nuageuses) et eau pre´cipitante (ou gouttes de pluie). La de´finition de la se´paration entre les
deux espe`ces est variable selon les sche´mas. Ce rayon seuil peut varier entre 20 et 100 µm,
ce qui repre´sente la gamme de rayon ou` la vitesse de chute d’une particule croˆıt rapidement.
La se´paration permet donc d’affecter a` chaque espe`ce une vitesse de chute plus repre´sentative
des hydrome´te´ores qui la composent. Les particules plus petites que le seuil grossissent prin-
cipalement par condensation de la vapeur, tandis qu’au-dessus du seuil la collection devient
pre´ponde´rante.
Pour chacune des deux espe`ces, le terme source/puits duˆ au processus de collection est e´crit
comme la somme de deux termes : le taux d’autoconversion et le taux d’accre´tion. L’autocon-
version correspond a` la collection des gouttelettes nuageuses entre elles pour former des gouttes,
tandis que l’accre´tion repre´sente la collection des gouttelettes nuageuses par les gouttes de
pluie. Notons que ces deux termes ne sont pas des processus physiques mais des repre´sentations
diffe´rentes et comple´mentaires du processus de collection pour les sche´mas BULK. Ce sont donc
des termes propres a` la mode´lisation. Il faudrait aussi noter que la discrimination entre autocon-
version et accre´tion n’est pas ne´cessaire dans les sche´mas BIN, puisque les processus de collection
sont explicitement traite´s en terme d’inte´grales stochastiques. Certains sche´mas BULK prennent
en compte e´galement la self-collection des gouttelettes nuageuses (gouttes de pluie), c’est-a`-dire
le processus par lequel des gouttelettes nuageuses (gouttes de pluie) se collectent entre elles pour
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donner de l’eau nuageuse (eau de pluie).
La principale diffe´rence entre les sche´mas BULK a` deux moments de´veloppe´s pour les nuages
chauds re´side dans le choix du seuil qui se´pare les deux espe`ces d’hydrome´te´ores et dans la
manie`re de parame´trer le taux d’autoconversion. Certains sche´mas utilisent un seuil pour la
parame´trisation du taux d’autoconversion. La pre´sence d’un seuil traduit la non-line´arite´ du
phe´nome`ne de collection, a` savoir que les gouttelettes nuageuses doivent atteindre un certain
diame`tre pour que leur vitesse de chute devienne significative et que s’amorce la collection. Dans
la plupart des sche´mas ce seuil se traduit par une fonction Heaviside applique´e sur le contenu en
eau nuageuse (Kessler , 1969) ou sur d’autres grandeurs caracte´ristiques de la distribution (par
exemple sur le rayon volumique moyen (Tripoli et Cotton, 1980)). D’autres sche´mas n’utilisent
pas de seuil (Beheng , 1994; Khairoutdinov et Kogan, 2000). Il faut souligner que l’autoconversion
a un impact crucial sur la parame´trisation de la pluie, puisqu’elle sert a` initialiser le rapport de
me´lange en eau de pluie. Il a e´te´ montre´ que le taux d’autoconversion peut varier de quelques
ordres de grandeur d’un sche´ma a` l’autre pour le meˆme contenu en eau nuageuse (Cotton et
Anthes, 1989). Ces diffe´rences proviennent de la me´thodologie utilise´e pour de´velopper les pa-
rame´trisations et des hypothe`ses faites sur la forme des distributions dimensionnelles ou sur le
seuil de se´paration entre nuage et pluie. Le choix de la parame´trisation utilise´e pour l’autocon-
version est particulie`rement important dans le cas de simulations de nuage stratocumulus parce
qu’il sont peu pre´cipitants. Dans les nuages plus profonds, l’accre´tion prend rapidement le relais
de l’auto-conversion pour la formation de la pluie, et le choix de la formulation d’auto-conversion
est moins critique.
3.1.3 Repre´sentation du transfert radiatif
La plupart des mode`les LES utilisent des parame´trisations ou codes de transfert radiatifs
uni-dimensionnels pour calculer le taux de re´chauffement ou de refroidissement produit par les
rayonnements solaire et infrarouge. Chaque colonne est traite´e inde´pendamment. Il a e´te´ montre´
que l’utilisation de cette hypothe`se n’introduit pas d’erreurs significatives dans le calcul des flux
radiatifs a` l’e´chelle du champs nuageux. Par exemple, Chosson (2006), a montre´ avec le mode`le
Meso-NH que l’impact de cette hypothe`se sur le calcul de l’albe´do des stratocumulus marins
e´tait de l’ordre de quelques pourcents.
Les sche´mas radiatifs 1D utilise´s dans les LES sont souvent des codes ’a` n - flux’ qui utilisent
un syste`me de n e´quations diffe´rentielles line´aires couple´es pour calculer les flux radiatifs. Ces
flux radiatifs sont ensuite utilise´s pour calculer le taux de re´chauffement de l’atmosphe`re. En
outre, des me´thodes diffe´rentes sont employe´es pour traiter le rayonnement infrarouge (ou de
grandes ondes, LW) et le rayonnement solaire (ou d’ondes courtes, SW). L’avantage des codes
’a` n-flux’ est qu’ils sont beaucoup moins couˆteux en temps de calcul que les codes radiatifs qui
re´solvent explicitement l’e´quation de transfert radiatif a` l’aide des ordonne´es discre`tes ou des
harmoniques sphe´riques, ou que les mode`les de type Monte-Carlo qui de´crivent le de´placement
stochastique de chaque photon. Duˆ a` leur couˆt nume´rique extreˆmement e´leve´, les mode`les de
transfert radiatif multi-dimensionnel ne peuvent pas eˆtre couple´s on-line a` un mode`le LES.
3.2 Le mode`le Me´so-NH en mode LES
Me´so-NH est un mode`le non-hydrostatique a` aire limite´e qui a e´te´ de´veloppe´ conjointement
par le Laboratoire d’Ae´rologie (LA) et Me´te´o-France (CNRM). Ce mode`le est destine´ a` simuler
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les mouvements atmosphe´riques depuis l’e´chelle me´so-alpha (l’e´chelle de fronts) jusqu’a` la micro-
e´chelle (l’e´chelle de la turbulence). Une description de´taille´e du mode`le est donne´e par Lafore
et al. (1998) et sur le site web : www.aero.obs-mip.fr/mesonh/.
Dans cette e´tude nous avons utilise´ le mode`le Me´so-NH en configuration LES, avec une
re´solution de quelques dizaines de me`tres, pour simuler diffe´rents cas de nuages de couche limite
de type stratocumulus. Pour effectuer des simulations re´alistes, il a fallu d’abord choisir un jeu
ade´quat et cohe´rent de parame´trisations pour les diffe´rents processus qui de´crivent l’interaction
dynamique-microphysique-rayonnement. Pour cela un grand nombre de tests initiaux ont e´te´
mene´s et des modifications ont e´te´ apporte´es au code. Le sche´ma de turbulence, le sche´ma
microphysique et le code radiatif sont des e´le´ments cle´s pour reproduire l’e´volution d’un syste`me
nuageux. Ainsi, dans les paragraphes suivants nous allons de´crire ces trois parties du mode`le,
telles qu’elles ont e´te´ utilise´es lors de notre e´tude.
La configuration retenue pour nos simulations utilise le syste`me ane´lastique d’e´quations de
Lipps et Hemler (1982) et un sche´ma de turbulence 3D avec une fermeture de l’ordre un et
demie (Cuxart et al., 2000). Les flux de surface de chaleur sensible et de chaleur latente sont
proportionnels aux diffe´rences entre la tempe´rature de la mer et la tempe´rature de l’air a` la sur-
face et entre l’humidite´ spe´cifique de saturation et l’humidite´ spe´cifique de l’air, respectivement.
Le coefficient de proportionnalite´ est calcule´ selon la repre´sentation de Charnock (1955) pour la
longueur de rugosite´. Le calcul de ce coefficient tient compte de la stabilite´ thermique pre`s de
la surface.
3.2.1 Sche´ma de turbulence
Me´so-NH dispose d’un sche´ma de turbulence qui a e´te´ conc¸u pour eˆtre utilise´ en tant que
mode`le 3D de turbulence sous-maille dans les simulations a` re´solution fine. Ce sche´ma peut eˆtre
e´galement utilise´ comme parame´trisation 1D pour les simulations a` e´chelle re´gionale (Cuxart
et al., 2000). Les deux configurations diffe´rent seulement dans la repre´sentation de la longueur
de me´lange. La formulation de Deardorff (1980a) est choisie pour les simulations LES et celle
de Bougeault et Lacarre`re (1989) pour les simulations a` me´so-e´chelle.
Ce sche´ma est base´ sur le syste`me complet d’e´quations pour les moments d’ordre deux des
flux turbulents (Deardorff , 1973) et suit le mode`le propose´ par Redelsperger et Sommeria (1981).
Une e´quation pronostique est ainsi retenue pour l’e´nergie cine´tique turbulente (TKE), alors que
les autres moments d’ordre deux sont exprime´s a` l’aide d’un syste`me simplifie´ d’e´quations qui
suit les hypothe`ses de Sommeria (1973). Les e´quations sont e´crites avec les variables θl et qt,
conservatives lors des processus de condensation/e´vaporation.
L’e´quation de la TKE permet la repre´sentation du transport turbulent et la prise en compte
de la stabilite´ thermique dans le calcul des flux de quantite´ de mouvement,
∂e
∂t
= −
1
ρref
∂
∂xk
(ρrefuke)− ui′uk ′
∂ui
∂xk
+
g
θvref
· δi3 · ui′θv ′
−
1
ρref
·
∂
∂xj
· (Ce · ρref · L · e
1/2 ·
∂e
∂xj
)− Cǫ
e3/2
L
, (3.1)
ou` l’e´nergie cine´tique turbulente est donne´e par la somme des carre´s des fluctuations des compo-
santes de la vitesse du vent, soit e =
1
2
(u′2 + v′2 + w′2) ; u, v, w sont les modules de la vitesse du
vent dans les directions x, y, z ; θvref et ρref repre´sentent la tempe´rature virtuelle potentielle et
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la densite´ de l’e´tat de re´fe´rence ; δi,j est le tenseur de Kronecker ; L est la longueur de me´lange ;
Ce et Cǫ sont des constantes ne´cessaires pour fermer le syste`me d’e´quations.
Les termes de transport turbulent et de dissipation (termes 4 et 5 dans la partie droite de
l’e´quation 3.1) suivent des formulations traditionnelles (Lilly , 1966; Deardorff , 1980a; Redelsper-
ger et Sommeria, 1981). Ils de´pendent de la longueur de me´lange et de la TKE. Les constantes
et les fonctions de stabilite´ (en air humide et en air sature´), intervenant dans le calcul des mo-
ments d’ordre deux, sont celles qui ont e´te´ propose´es par Redelsperger et Sommeria (1981) (voir
Sanchez et Cuxart (2004) ou Cuxart et al. (2000) pour une description de´taille´e).
Dans le mode`le original de Deardorff (1980a), la longueur de me´lange (L) est e´gale a` la racine
cubique du volume de la maille dans les zones thermiquement instables. Elle diminue dans les
zones stables, ou` elle est exprime´e en fonction de l’e´nergie cine´tique turbulente sous-maille e et
de la stabilite´ thermique, soit,
L = 0.76 · e1/2 · (
g
θvref
·
∂θl
∂z
)−1/2. (3.2)
Me´so-NH suit Deardorff (1980a) et utilise le gradient de θl pour de´terminer les re´gions
de stabilite´ thermique. La longueur de me´lange est donc diminue´e dans toutes les re´gions ou`
∂θl/∂z > 0. Pourtant, comme θl ne de´pend pas de la quantite´ de vapeur, cette me´thode de
calcul de la stabilite´ ne tient pas compte de la vapeur d’eau. De ce fait, ce crite`re de stabilite´
n’est pas approprie´ pour les zones situe´es en dehors du nuage. Pour e´liminer cet inconve´nient,
nous avons utilise´ pour nos simulations le crite`re de stabilite´ plus complexe, de´crit ci-dessous.
Ce crite`re traite aussi bien les re´gions nuageuses que les re´gions d’air clair.
Dans l’air humide non sature´ la positivite´ du gradient de tempe´rature virtuelle potentielle
est un crite`re suffisant pour e´tablir les zones stables. Ne´anmoins, dans le nuage, la libe´ration de
chaleur latente lors des processus de condensation/e´vaporation doit eˆtre prise en compte lors du
calcul de la stabilite´ statique.
Cuijpers et Duynkerke (1993) e´crivent le flux de flottabilite´ dans une CLN en fonction des
flux des variables thermodynamiques conserve´es dans l’air sature´,
w′θv ′ = Ad,mw′θl′ +Bd,mw′qt′, (3.3)
ou` les coefficients A, B ont des valeurs diffe´rentes dans l’air humide (Ad, Bd) et dans l’air
sature´ (Am, Bm). Ces coefficients changent le´ge`rement d’une formulation a` l’autre a` cause des
approximations faites lors de la de´rivation de cette relation (Sommeria et Deardorff , 1977;
Deardorff , 1980a; Redelsperger et Sommeria, 1981; Cuxart et al., 2000).
Lenderink et Holtslag (2004) et Jones (2005) utilisent cette formulation du flux de flottabilite´
et de´finissent la stabilite´ statique en fonction des gradients de θl et qt,
g
θvref
·
∂θv
∂z
≈ N2 = cf (Am
∂θl
∂z
+Bm
∂qt
∂z
) + (1− cf )(Ad
∂θl
∂z
+Bd
∂qt
∂z
), (3.4)
ou` cf vaut 1 dans l’air sature´ et 0 dans l’air humide ; N est la fre´quence Brunt-Vaisala et les
coefficients Ad,m, Bd,m sont ceux de Cuijpers et Duynkerke (1993).
L’avantage de ce crite`re est qu’il assure la prise en compte de la libe´ration de chaleur latente
dans l’air sature´. De plus, il revient essentiellement au calcul de la stabilite´ en fonction de θv
dans l’air humide non sature´. Dans les sche´mas de turbulence sous-maille, utilisant une longueur
de me´lange type Deardorff, les zones stables peuvent eˆtre donc de´finies comme les re´gions ou`
g
θvref
·
∂θv
∂z
, ainsi calcule´, est positif.
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3.2.2 Sche´ma d’advection
Une des conclusions de l’e´tude d’intercomparaison des codes LES sur le cas du stratocumulus
marin observe´ lors du vol 01 (Research Flight 01) de la campagne DYCOMS-II (Stevens et al.,
2003a) est que les sche´mas qui utilisent des diffe´rences finies centre´es pour traiter l’advection
verticale montrent de meilleurs performances dans la zone d’inversion. Les gradients forts enre-
gistre´s au sommet de la couche limite sont mieux reproduits graˆce a` la non-diffusivite´ de ce type
de sche´ma. Cela permet de maintenir le gradient de l’inversion et de limiter ainsi le me´lange
turbulent, a` une e´chelle infe´rieure a` la maille, au sommet du nuage.
Des simulations effectue´es avec la configuration LES de Me´so-NH (Cuxart et Jimenez , 2005)
pour le cas d’une couche limite se`che montrent que la restitution de l’inversion thermique situe´e
au sommet de la couche limite est tre`s sensible au choix du sche´ma d’advection verticale. Le
sche´ma d’advection centre´ d’ordre deux positivement de´fini (FCT2ND - Flux Corrected Trans-
port Scheme) permet d’obtenir des re´sultats plus satisfaisants que le sche´ma ’upstream’ de pre-
mier ordre (MPDATA - Multidimensional Positive Definite Advection Transport Algorithm).
Cela est principalement duˆ au fait que ce dernier est beaucoup plus diffussif pour toutes les
variables thermodynamiques.
Les diffe´rences entre les re´sultats obtenus avec les deux sche´mas deviennent plus marque´es
pour le cas d’une couche limite nuageuse. Pour ce type de situation, l’affaiblissement du gradient
de l’inversion favorise le renforcement de l’entraˆınement de l’air chaud et sec de l’inversion dans
le nuage, menant ainsi a` une dissipation plus rapide de la couche nuageuse. Dans ces conditions, il
est essentiel de maintenir l’intensite´ de l’inversion lorsqu’on souhaite reproduire correctement la
dynamique de la couche limite nuageuse. Un test de sensibilite´ au choix du sche´ma d’advection,
effectue´ avec la configuration LES de Me´so-NH pour le cas d’un nuage stratocumulus non-
pre´cipitant (le nuage observe´ lors de la campagne FIRE I (Hignett , 1991)), a prouve´ l’inte´reˆt
d’utiliser le sche´ma centre´ FCT2ND afin de reproduire de manie`re satisfaisante l’e´volution diurne
de la couche limite nuageuse. Les re´sultats de ce test seront montre´s dans le chapitre 4 de ce
manuscrit qui pre´sentera la validation de la configuration LES de Me´so-NH (paragraphe 4.1.2).
3.2.3 Sche´ma microphysique
Plusieurs sche´mas microphysiques BULK a` deux espe`ces liquides (nuage et pluie) sont
imple´mente´s dans Me´so-NH :
• un sche´ma a` un moment pour les nuages chauds qui utilise la parame´trisation de Kessler
(1969) pour calculer le contenu en eau de pluie ;
• un sche´ma a` deux moments pour les nuages chauds de´veloppe´ par Cohard et Pinty (2000b)
(C2R2) ;
• un sche´ma pour les nuages de glace (ICE3) avec des espe`ces spe´cifiques pour la glace ;
• un sche´ma a` deux moments base´ sur le sche´ma BULK de Khairoutdinov et Kogan (2000),
qui a e´te´ spe´cialement conc¸u par Geoffroy (2007) pour des simulations LES de nuages de
couche limite faiblement pre´cipitants.
Pour l’e´tude des stratocumulus, la parame´trisation de Khairoutdinov et Kogan (2000) semble
en effet un bon compromis. La limite entre la classe nuageuse et la classe bruine est de´finie a`
25 µm en rayon, ce qui permet de bien simuler la formation de la bruine dont le rayon de´passe
rarement la centaine de microns. De plus, les coefficients des parame´trisations ont e´te´ ajuste´s
empiriquement a` l’aide des spectres re´alistes. Ces derniers proviennent en effet de simulations
de stratocumulus re´alise´es avec un sche´ma BIN a` fine re´solution en rayon. Enfin, ce sche´ma est
a` deux moments et il prend donc en compte l’impact de la concentration des particules d’ae´rosol
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sur l’efficacite´ des pre´cipitations.
En conse´quence, le sche´ma base´ sur les parame´trisations de Khairoutdinov et Kogan (2000)
est utilise´ pour les simulations effectue´es dans cette e´tude. Ce sche´ma a e´te´ valide´ par Geoffroy
(2007) pour des cas de stratocumulus pre´cipitants observe´s lors des campagnes DYCOMS-II
(Stevens et al., 2003a) et ACE-2 (Brenguier et al., 2000). Il utilise 5 variables prognostiques
qui sont les concentrations de particules d’ae´rosol active´es Na (particules/cm
3), de gouttelettes
nuageuses Nc (particules/cm
3) et de gouttes de bruine Nr (particules/cm
3), et les rapports de
me´lange en eau nuageuse rc et en eau pre´cipitante rr (kg/kg). Les e´quations de conservation
pour chaqune de ces variables s’e´crivent de la fac¸on suivante :
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,
ou` PNM repre´sente la contribution des Processus Non Microphysiques, et ACT, SEDC, SEDR,
AUTO, ACCR, CONDC, EVAPC, EVAPR, celles des processus microphysiques, c’est a` dire
respectivement, activation, se´dimentation de l’eau nuageuse, se´dimentation de l’eau de bruine,
autoconversion, accre´tion, condensation et e´vaporation de l’eau nuageuse et e´vaporation de l’eau
de bruine. Afin de fermer ce syste`me d’e´quations, les termes relatifs aux processus microphysiques
de la partie droite sont parame´tre´s en fonction des grandeurs pronostiques. La parame´trisation
de ces processus est de´taille´e dans les paragraphes suivants.
Formation de l’eau nuageuse
Les processus d’activation et de condensation sont les principaux termes sources respective-
ment de la concentration des gouttelettes nuageuses et du rapport de me´lange en eau nuageuse.
La valeur de leur taux de´pend en partie de la thermodynamique et plus exactement de la sur-
saturation locale. Le taux de condesation/e´vaporation est sensible a` la valeur moyenne de la
sursaturation et le taux d’activation a` sa valeur pic. Dans les stratocumulus, du fait des valeurs
re´duites de la vitesse verticale (infe´rieures a` 1 m/s), les valeurs maximales de la sursaturation
ambiante sont faibles, de l’ordre de 0.01 % a` 1 %.
L’activation des noyaux de condensation (CCN) est traite´e selon Cohard et al. (1998). Ce
sche´ma repre´sente une extension de l’ancienne parame´trisation de Twomey (1959) pour des
spectres d’activation plus re´alistes (Cohard et al., 2000a). Une loi lognormale est conside´re´e
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pour la distribution des CCN et le spectre d’activation est de´crit par :
NCCN = Cs
k
max.F (µ,
k
2
,
k
2
+ 1, βs2max), (3.6)
ou` NCCN est la concentration de CCN activables (particules/cm
3) a` la sursaturation maxi-
male diagnostique´e pour une vitesse verticale donne´e (smax), F(a,b,c,x) est la fonction hy-
perge´ome´trique (Press et al., 1992), C est la concentration totale de CCN activables a` une
sursaturation infinie (particules/cm3), tandis que µ, k, β sont des parame`tres ajustables qui
correspondent a` diffe´rents types d’ae´rosol, continental ou maritime. Une fois le maximum de
sursaturation atteint, pour activer des nouvelles gouttelettes, il faut atteindre une valeur de sur-
saturation supe´rieure, permettant l’activation de CCN a` caracte`re moins hygroscopique. Ainsi,
il faut garder une me´moire de la sursaturation maximum. Pour cela, Cohard et al. (2000a) intro-
duisent une variable pronostique supple´mentaire, Na, qui repre´sente la concentration des CCN
active´s a` l’instant t :
Na(t) = max(Na(t− dt), NCCN (t)). (3.7)
Cette variable a e´te´ rajoute´e au lieu d’utiliser la variable Nc parce que la concentration des
gouttelettes nuageuses est modifie´e par la collection et la se´dimentation de l’eau nuageuse. On
peut noter que Na est remis a` 0 lorsque Nc est remis a` 0 (e´vaporation de toute l’eau nuageuse).
Le terme source en concentration duˆ a` l’activation s’e´crit alors comme la diffe´rence entre
le nombre de CCN activables a` la sursaturation maximum diagnostique´e dans la maille et le
nombre de CCN de´ja` active´s dans la maille,
(
∂Nc
∂t
)
ACT
= max(0, NCCN (t)−Na(t− dt))/∆t. (3.8)
Les processus de condensation/e´vaporation sont traite´s implicitement par un ajustement a`
la saturation (Langlois, 1973; Cohard et Pinty , 2000b). Connaissant la tempe´rature, la pression
et le contenu en eau totale dans une maille, cet ajustement permet de diagnostiquer la quantite´
d’eau a` condenser ou e´vaporer en supposant que cette dernie`re correspond a` la diffe´rence entre
la quantite´ d’eau totale disponible (sans prendre en compte la pluie) et le contenu en vapeur
d’eau saturant. Le taux de condensation est obtenu en re´solvant l’e´quation suivante,
(T − T ∗) +
Lv(T )
Cph
(rvs − r
∗
v) = 0, (3.9)
ou` T ∗ et r∗v sont des valeurs interme´diaires pour la tempe´rature et le rapport de me´lange en eau
vapeur, obtenues apre`s inte´gration de tous les autres processus explicites ; rvs(T ) est le rapport
de me´lange en vapeur d’eau saturant ; Lv(T ) est la chaleur latente de vaporisation et Cph la
capacite´ calorique de l’air nuageux. Dans ces conditions le taux de condensation est donne´ par :
(
∂rc
∂t
)
CONDC
= max(rc, r
∗
v − rvs(T ))/δt. (3.10)
Se´dimentation des gouttelettes nuageuses
Pour le calcul du transfert radiatif et de la se´dimentation des gouttelettes nuageuses, il est
ne´cessaire de connaˆıtre d’autres moments de la distribution des gouttelettes que leur concen-
tration et leur contenu en eau. Les moments d’ordre 2 et 5 sont utilise´s pour parame´trer
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la se´dimentation des gouttelettes, et le rayon effectif2 est ne´cessaire pour le code radiatif.
Pour repre´senter la distribution dimensionnelle des gouttelettes, on utilise donc une loi gamma
ge´ne´ralise´e. Statistiquement, cette loi s’ajuste bien aux distributions observe´es, et elle permet
de calculer analytiquement chacun des moments de la distribution a` partir de ses parame`tres,
nc(D) = Nc
α
Γ(ν)
λανDα·(ν−1)exp(−(λD)α), (3.11)
ou` Γ(x) est la fonction gamma et D est le diame`tre des gouttelettes. Le parame`tre λ est donne´
par : λ =
(
π/6 · ρw ·
Γ(ν + 3/α)
Γ(ν)
Nc
ρarc
)1/3
, ou` ρw et ρa sont les densite´s de l’eau et de l’air,
respectivement. En utilisant les spectres de gouttelettes mesure´s pendant la campagne ACE-2,
Geoffroy (2007) a se´lectionne´ les valeurs α = 3 et ν = 2 qui minimisent les e´carts entre les
moments observe´s et calcule´s.
La se´dimentation des gouttelettes nuageuses est traite´e suivant Cohard et Pinty (2000b) en
supposant une vitesse de Stokes (v = kr2, ou` k est une constante et r est le rayon des gouttelettes)
et en supposant une loi gamma ge´ne´ralise´e pour la distribution dimensionnelle.
Processus de collection
L’autoconversion et l’accre´tion, qui repre´sentent des termes source pour l’eau de pluie et des
termes puits pour l’eau nuageuse, sont parame´tre´es selon Khairoutdinov et Kogan (2000). Ainsi,
le taux d’autoconversion est une fonction de la concentration des gouttelettes Nc et du rapport
de me´lange en eau nuageuse rc. Le taux d’accre´tion de´pend des rapports de me´lange en eau
nuageuse et en eau pre´cipitante rc et rr,(
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)
AUTO
= −
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∂rc
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)
AUTO
= 1350 · r2.47r ·N
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c , (3.12)(
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∂rc
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= 67 · (rc · rr)
1.15. (3.13)
Le terme source pour la concentration des gouttes de pluie duˆ a` l’autoconversion est calcule´
en conside´rant que les gouttes forme´es ont un rayon r0 de 25µm,
(
∂Nr
∂t
)AUTO =
(∂rr∂t )AUTO
4πρw · r30/3ρa
. (3.14)
La collection des gouttelettes nuageuses par les gouttes de pluie de´termine une augmentation de
la masse de ces dernie`res mais n’affecte pas leur concentration. C’est pourquoi il n’y a pas de
terme source pour Nr par accre´tion.
La re´duction de la concentration des gouttelettes due a` la formation de la pluie, par auto-
conversion ou par accre´tion, est prise en compte en supposant que les gouttelettes collecte´es ont
un rayon e´gal au rayon volumique moyen rvc,
(
∂Nc
∂t
)AUTO/ACCR =
(
∂rr
∂t
)
AUTO/ACCR
4πρw · r3vc/3ρd
. (3.15)
Le rayon volumique moyen est calcule´ comme : rvc = (
3rc
4πρwNc
)1/3.
2Le rayon effectif est de´fini par le rapport entre les moments d’ordre 3 et 2 de la distribution des gouttelettes.
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Condensation, e´vaporation et se´dimentation de l’eau de pluie
La variation du contenu en eau pre´cipitante due au processus de condensation/e´vaporation
est donne´e par :
(
∂rr
∂t
)
EV APR
= 3CevapG(T, p)(4πρw/3ρd)
2/3r1/3r N
2/3
r S, (3.16)
ou` Cevap = 0.86, S est la supersaturation, G(T,p) est le coefficient de l’e´quation de croissance des
gouttelettes par condensation (Khairoutdinov et Kogan, 2000). Quant au taux d’e´vaporation de
la concentration des gouttes de bruine, Khairoutdinov et Kogan (2000) proposent l’expression
suivante :
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)
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rr
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∂rr
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)
EV APR
. (3.17)
Selon Khairoutdinov et Kogan (2000), les vitesses de se´dimentation pour le rapport de
me´lange de l’eau pre´cipitante, ainsi que pour la concentration des gouttes de pluie, ne de´pendent
que du rayon volumique moyen des gouttes de pluie (rvr en µm),
VNr = 0.007 · rvr − 0.1,
Vrr = 0.012 · rvr − 0.2. (3.18)
Ces vitesses sont utilise´es pour calculer les flux de se´dimentation de rr et de Nr,
FNr = VNrNr,
Vrr = Vrrrr, (3.19)
et pour de´terminer ainsi les taux de se´dimentation du rapport de me´lange de l’eau pre´cipitante
et de la concentration des gouttes de pluie :
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)
. (3.20)
3.2.4 Code de transfert radiatif
Me´so-NH utilise le code du Centre Europe´en de Pre´vision Me´te´orologique a` Moyen Terme
(CEP ou ECMWF) pour traiter le transfert radiatif (Morcrette, 1991). Ce code est un mode`le
radiatif 1D qui ne´glige l’interaction entre les colonnes. Il se base sur une me´thode a` deux flux,
ce qui suppose la se´paration des flux radiatifs en une partie montante et une partie descen-
dante. Des me´thodes diffe´rentes sont utilise´es pour traiter l’e´quation de transfert radiatif pour
le rayonnement solaire (SW) et pour le rayonnement infrarouge thermique (LW). Le sche´ma
fournit donc les flux montants et descendants dans les deux re´gions du spectre. Dans le calcul
des flux radiatifs, sont pris en compte les processus d’absorption/e´mission du rayonnement LW
et la re´flexion, la diffusion et l’absorption du rayonnement SW par l’atmosphe`re et par la surface
terrestre. Il faut aussi noter que les flux sont calcule´s diffe´rement pour des conditions de ciel
clair et de ciel nuageux.
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Les variations de tempe´rature dues au rayonnement sont calcule´es en fonction de la diver-
gence des flux nets SW/LW,
∂T
∂t
=
g
Cph
∂FSW/LW
∂p
, (3.21)
ou` T est la tempe´rature, g est l’acce´le´ration gravitationnelle, Cph est la capacite´ calorique de
l’air humide, p est la pression atmosphe´rique. Les flux nets LW ou SW, FSW/LW , sont la somme
de la partie ascendante (F ↑) et de la partie descendante (F ↓) du flux.
Les proprie´te´s optiques des nuages, autant LW que SW, sont calcule´es par une interface qui
calcule e´galement les variables d’entre´e du code radiatif a` partir des variables Me´so-NH. Cette
interface fait ainsi le lien entre le mode`le LES et le sche´ma de rayonnement.
Rayonnement infrarouge
Pour de´terminer les flux des ondes longues, le code utilise une me´thode d’e´missivite´ par
bandes spectrales, conside´rant six intervalles compris entre 0 et 2200 cm−1. Ces re´gions spectrales
correspondent aux diffe´rentes bandes d’absorption des principaux gaz a` effect de serre : l’eau, le
CO2 et l’ozone. La de´pendance des coefficients d’absorption des gaz avec la tempe´rature et la
pression est repre´sente´e selon Morcrette et al. (1986).
En pre´sence de nuages, le calcul des flux LW montant et descendant tient compte de l’absorp-
tion, mais ne´glige la diffusion du rayonnement LW par les gouttelettes nuageuses. Les flux sont
calcule´s en repre´sentant chaque couche nuageuse par un corps gris plan paralle`le d’emissivite´ ǫ.
Cette proprie´te´ optique LW des nuages chauds, diffe´rente pour les flux F ↑ et F ↓, est calcule´e
comme une fonction du contenu inte´gre´ en eau liquide (LWP),
ǫ = 1− exp(−K↑↓a LWP ). (3.22)
Les coefficients massiques d’absorption pour l’eau condense´e K↑↓a , calcule´s se´pare´ment pour
les flux F ↑ et F ↓, de´pendent du rayon effectif reff des gouttelettes nuageuses. Les valeurs de
K↑↓a sont donne´es par :
K↑↓a (reff ) = c
↑↓
1 − c
↑↓
2 reff . (3.23)
Les deux parame´trisations disponibles dans Me´so-NH pour le calcul des proprie´te´s optiques
LW des nuages chauds, Smith et Shi (1992) et Savijarvi et Raisanen (1998), utilisent des valeurs
diffe´rentes pour les coefficients c↑↓1 et c
↑↓
2 . Il faut noter que pour ces options du code radiatif
(le code de LW de Morcrette et les parame´trisations de Smith et Shi (1992) ou de Savijarvi
et Raisanen (1998) pour les proprie´te´s optiques) l’e´missivite´ du nuage ne de´pend pas de la
longueur d’onde. Des comparaisons entre les flux radiatifs obtenus avec Me´so-NH et ceux calcule´s
avec le mode`le explicite de transfert radiatif SHDOM (Evans, 1998) ont montre´ que, pour
des simulations LES de stratocumulus marin, le biais entre les flux LW de Me´so-NH et ceux
de SHDOM est sensiblement re´duit en utilisant la parame´trisation de Savijarvi et Raisanen
(1998) au lieu de celle de Smith et Shi (1992) (Thouron, 2006). Nous avons e´galement teste´ la
sensibilite´ du mode`le a` la repre´sentation de l’e´missivite´ du nuage avec les deux parame´trisations.
Les re´sultats de ce test de sensibilite´, effectue´ pour le cas du cycle diurne du stratocumulus
marin observe´ lors de la campagne FIRE I (Hignett , 1991), seront pre´sente´s dans le chapitre
suivant (paragraphe 4.1.2). Les re´sultats des travaux de Thouron (2006), ainsi que ceux du
test de sensibilite´ effectue´ sur le cas FIRE I, de´montrent que la parame´trisation de Savijarvi
et Raisanen (1998) est plus performante que celle de Smith et Shi (1992) pour le calcul des
proprie´te´s optiques LW d’un stratocumulus. En conse´quence, cette parame´trisation a e´te´ utilise´e
pour toutes les simulations effectue´es dans cette e´tude.
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Rayonnement solaire
Le sche´ma radiatif pour les ondes courtes, base´ sur le code de´veloppe´ par Fouquart et Bonnel
(1980), prend en compte l’absorption et la diffusion du rayonnement solaire par les particules
d’ae´rosol, les gaz et les gouttelettes de nuage. Ce code re´sout l’e´quation de transfert radiatif
et inte`gre les flux pour l’intervalle spectral compris entre 0.2 et 4 µm. Cet intervalle est divise´
en 6 bandes spectrales dont 3 en visible (0.2 - 0.69 µm) et 3 dans l’infrarouge proche (0.69
- 4 µm). Les flux montant et descendant sont calcule´s en supposant l’atmosphe`re divise´e en
couches plan-paralle`les homoge`nes et en tenant compte des re´flexions multiples entre les couches
adjacentes. Les re´flectances et les transmitances de chaque couche, employe´es dans le calcul des
flux, sont calcule´es se´pare´ment pour le ciel clair et pour les nuages. Elles sont obtenues avec
l’approximation Delta-Eddington (Joseph et al., 1976), en tenant compte de l’effet combine´ des
gaz atmosphe´riques, des particules d’ae´rosol et des nuages.
Il est conside´re´ que le rayonnement solaire est absorbe´ par les gaz (la vapeur d’eau, l’ozone et
un me´lange uniforme de gaz absorbants compose´ d’oxyge`ne, de dioxyde de carbone, de me´thane
et d’oxyde d’azote), les particules d’ae´rosol et les gouttelettes nuageuses. En outre, le rayonne-
ment solaire est diffuse´ par les mole´cules (diffusion Rayleigh), les particules d’ae´rosol et les gout-
telettes. Une me´thode statistique de se´paration des e´ve´nements de diffusion/absorption (’photon
path distribution’) est utilise´e pour l’absorption des gaz atmosphe´riques. Ainsi, le sche´ma calcule
la probabilite´ pour un photon de rencontrer une certaine quantite´ de gaz absorbants. Le sche´ma
conside`re e´galement que, ni la vapeur d’eau, ni l’eau liquide, n’absorbent en dessous de 0.69 µm.
3.2.5 Une nouvelle parame´trisation pour l’albe´do de diffusion simple
Introduction
L’absorption du rayonnement solaire est un des principaux facteurs qui controˆlent l’amincis-
sement de la couche nuageuse et la re´duction de son contenu en eau liquide pendant la journe´e.
Une repre´sentation re´aliste de l’absorption du rayonnement solaire dans le nuage s’impose donc
lorsqu’on veut simuler le cycle diurne d’une couche limite marine nuageuse.
L’absorption du rayonnement SW par les gouttelettes nuageuses de´pend de la composition
chimique des particules d’ae´rosol qui ont forme´ les gouttelettes. Ne´anmoins, la plupart des
mode`les utilisent des parame´trisations qui ne tiennent pas compte de la composition des gout-
telettes. Ces parame´trisations utilisent ge´ne´ralement des climatologies pour prescrire l’albe´do
de diffusion simple. Par exemple, le code ope´rationnel du ECMWF et Me´so-NH utilisent la pa-
rame´trisation de Fouquart (1986) pour repre´senter les proprie´te´s optiques des nuages chauds.
Cette parame´trisation calcule l’e´paisseur optique en fonction du rayon effectif des gouttelettes
et du contenu inte´gre´ en eau nuageuse,
τ =
3LWP
2reffρl
, (3.24)
ou` ρl est la densite´ de l’eau. Le facteur d’asyme´trie g est conside´re´ constant, e´gal a` 0.85 en
visible et a` 0.92 en proche infrarouge. L’albe´do de diffusion simple de´pend de l’e´paisseur optique
et donc du rayon effectif et du contenu en eau,
ω = c1 − b1 · exp(−c3τ), (3.25)
ou` a, b, c1, c2 et c3 sont des constantes de´termine´es par Bonnel et al. (1983).
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Description de la nouvelle parame´trisation
Le co-albe´do des gouttelettes, qui est e´gal a` 1 − ω, est une mesure de l’absorption par les
particules de nuage. Nos premie`res simulations LES ont montre´ que les valeurs du co-albe´do des
gouttelettes, obtenues (a` la longueur d’onde de 0.55 µm) avec le sche´ma de Fouquart (1986), pour
des contenus en eau typiques de stratocumulus, sont comparables aux valeurs du co-albe´do de
gouttelettes qui contiennent une fraction importante de carbone suie. Ces valeurs (de l’ordre
de 10−4)3 de´passent d’un facteur 500 les valeurs du co-albe´do typiques des gouttelettes de
stratocumulus marin, forme´es par des sulfates ou des sels marins (qui sont de l’ordre de 10−7).
L’utilisation de ce type de parame´trisation conduit donc a` une surestimation de l’absorption
dans un stratocumulus marin.
Pour simuler de manie`re plus re´aliste les nuages stratocumulus marins, il e´tait ne´cessaire de
de´velopper une parame´trisation de l’albe´do de diffusion simple (ou SSA, l’acronyme anglais pour
Single Scattering Albedo) qui tienne compte de la composition chimique et de la distribution
massique de l’ae´rosol dans les gouttelettes nuageuses. Elle a e´te´ de´veloppe´e en partant des
travaux de Chylek et al. (1988, 1996) et de la parame´trisation du SSA pour des gouttelettes
nuageuses contenant du carbone suie de Chuang et al. (2002). Cette parame´trisation peut eˆtre
ge´ne´ralise´e pour tout autre type d’inclusion, a` condition que les proprie´te´s die´lectriques des
gouttelettes puissent eˆtre estime´es a` l’aide de l’approximation d’un milieu effectif et de la the´orie
de Maxwell-Garnett (Bohren et Hauffman, 1983). Le travail pre´sente´ ci-dessous repre´sente donc
une extension de la parame´trisation de Chuang et al. (2002) pour diffe´rentes types d’ae´rosol
contenus dans les gouttelettes.
Les travaux de Chylek et al. (1996, 1988) montraient que l’absorption dans une gouttelette
qui contient des inclusions de carbone suie dispose´es ale´atoirement, moyenne´e sur toutes les
positions possibles des inclusions, est tre`s proche de l’absorption dans une sphe`re homoge`ne,
calcule´e avec l’approximation du milieu effectif. La constante die´lectrique moyenne d’un milieu
inhomoge`ne peut eˆtre obtenue avec la loi de Maxwell-Garnett (Bohren et Hauffman, 1983). Le
SSA de la gouttelette est ensuite calcule´ a` l’aide des lois de l’optique ge´ome´trique (Bohren et
Hauffman, 1983). Il faut noter que l’hypothe`se d’une distribution ale´atoire des particules de
carbone suie dans la gouttelette peut ne pas eˆtre valable si les forces gravitationnelles imposent
un positionnement pre´fe´rentiel des inclusions. Ne´anmoins, pour des particules d’ae´rosol beaucoup
plus petites que les gouttelettes de nuage, les forces gravitationnelles peuvent eˆtre ne´glige´es et
l’hypothe`se d’une distribution ale´atoire est acceptable.
Chuang et al. (2002) ont utilise´ cette approche pour calculer l’albe´do de diffusion simple des
gouttelettes de nuage contenant du carbone suie en fonction de leur diame`tre d, de la fraction de
carbone suie f , de la longueur d’onde λ et de l’indice effectif de re´fraction meff = neff + i · keff
(neff et keff e´tant la partie re´elle et la partie imaginaire dumeff ). A` partir d’une approximation
pour le coefficient d’absorption valable pour dδ ≪ 1 ou` δ = 4πkeff/λ, et conside´rant qu’a`
λ > 2µm l’absorption par l’eau domine l’absorption par le carbone suie, Chuang et al. (2002)
ont exprime´ le coefficient d’absorption par :
Cabs =
π
6
d3
δ[n3eff − (n
2
eff − 1)
3/2]
neff (1 + 0.8dδ)
. (3.26)
3Chylek et al. (1996) estimait que des valeurs de co-albe´do de cet ordre de grandeur correspondent a` des
gouttelettes qui contiennent la plus grande fraction volumique de carbone suie qui a e´te´ jamais observe´e dans des
nuages de couche limite.
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Le SSA est calcule´ comme :
ω = 1− Cabs/Cext, (3.27)
le coefficient d’extinction e´tant calcule´, en premie`re approximation, par Cext = πd
2/2.
Dans le cas ou` dδ ≫ 1, le calcul du SSA devient plus simple,
ω = 1−
5
12
[n3eff − (n
2
eff − 1)
3/2]
neff
. (3.28)
Une approche similaire peut eˆtre applique´e pour calculer le SSA d’une gouttelette nuageuse
contenant diffe´rentes types d’inclusions, a` condition que la loi de Maxwell-Garnett puisse eˆtre
utilise´e pour de´terminer la constante die´lectrique effective de la gouttelette ǫeff = m
2
eff . Cela
est possible lorsqu’on l’une des hypothe`ses suivantes est ve´rifie´e :
1. les particules d’ae´rosol incluses dans la gouttelettes sont conside´re´es en me´lange externe et
elles sont cense´es eˆtre sphe´riques et dispose´es ale´atoirement (Bohren et Hauffman, 1983) ;
2. les particules d’ae´rosol sont conside´re´es en me´lange interne et l’inclusion sphe´rique re´sultante
n’a pas d’emplacement pre´fe´rentiel pre`s de la surface de la gouttelette (extension des
re´sultats de Chylek et al. (1996) pour les inclusions de carbone suie).
Dans un tel cas, ǫeff est donne´ par la the´orie de Maxwell-Garnett, soit,
ǫeff =
(1− f)ǫw +
∑n
i=1 fiβiǫi
1− f +
∑n
i=1 fiβi
, (3.29)
ou` n est le nombre d’inclusions dans la gouttelette, ǫw est la constante die´lectrique de l’eau, ǫi
et fi sont la constante die´lectrique et la fraction volumique de la i
e`me inclusion et f =
∑n
i=1 fi.
Si toutes les inclusions sont sphe´riques, alors βi = (3ǫw)/(ǫi + 2ǫw).
L’imple´mentation de cette parame´trisation du SSA des gouttelettes nuageuses dans un
mode`le LES de´pend du de´gre´e de complexite´ de la repre´sentation de l’ae´rosol dans le mode`le.
Ce sche´ma peut eˆtre imple´mente´ dans trois cate´gories de mode`les (voir annexe A pour de´tails,
Sandu et al. (2005)) :
• mode`les qui ne disposent que d’une climatologie de l’ae´rosol ;
• mode`les dont le sche´ma microphysique contient une parame´trisation de l’activation pour
divers types d’ae´rosol (ex. le sche´ma d’activation de Cohard et al. (1998) pour les sulfates
ou pour les sels marins) ;
• mode`les LES complexes qui incluent un module d’ae´rosol couple´ au sche´ma microphysique
par un sche´ma d’activation.
La configuration LES de Me´so-NH retenue pour cette e´tude se situe dans la deuxie`me
cate´gorie de mode`les enume´re´s ci-dessus. En effet, le sche´ma microphysique utilise´ inclut une
parame´trisation de l’activation des particules d’ae´rosol (Cohard et al., 1998), qui traite l’acti-
vation des sulfates et des sels marins. Dans ce cas, la fraction volumique d’ae´rosol contenue
dans une gouttelette est obtenue en divisant le volume de la particule d’ae´rosol par le volume
de la gouttelette. Cette fraction est utilise´e ensuite pour calculer la constante die´lectrique de la
gouttelette (Eq. 3.29) et le SSA (Eqs. 3.27 et 3.28).
La nouvelle parame´trisation du SSA a e´te´ teste´e sur le cas du nuage stratocumulus marin
non-pre´cipitant observe´ lors de la campagne FIRE I (Hignett , 1991). L’utilisation de la nouvelle
technique pour le calcul du SSA des gouttelettes au lieu de la parame´trisation de Fouquart
(1986) re´duit le biais entre les re´sultats de la simulation et les observations (Sandu et al., 2005).
Ce test de sensibilite´ sera pre´sente´ en de´tail dans le chapitre suivant.
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L’inte´reˆt de cette nouvelle parame´trisation des proprie´te´s d’absorption de l’ae´rosol n’est
cependant pas flagrant dans le cas de l’e´tude pre´sente´e ici. En effet, les simulations qui seront
discute´es par la suite sont toutes limite´es au cas d’un ae´rosol tre`s peu absorbant, comme le
sont les sulfates et le sel marin. En fait, nous avons pris le parti d’e´tudier l’impact de l’ae´rosol
sur le cycle diurne de stratocumulus marins en nous focalisant sur ses proprie´te´s d’activation
des gouttelettes. Pour e´viter les effets concomitants de l’absorption du rayonnement solaire par
les particules d’ae´rosol interstitielles et active´es, nous avons donc choisi un ae´rosol tre`s peu
absorbant. Par la suite, nous e´tendrons nos travaux aux effets combine´s de la microphysique et
de l’absorption du rayonnement solaire, tout particulie`rement pour e´valuer l’impact des feux de
bio-masse sur le cycle de vie des nuages de couche limite. La nouvelle parame´trisation du SSA
s’inscrit dans cette perspective.
Chapitre 4
Validation du mode`le LES
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Pour tester et valider un ensemble de parame´trisations cohe´rentes dans Meso-NH, nous avons
se´lectionne´ le cas de cycle diurne de stratocumulus marin non-pre´cipitant observe´ pendant la
campagne FIRE I (14-16 Juillet 1987) au-dessus de l’ˆıle San Nicolas (33◦ 15′ N, 119◦ 30′ O). Ce
cas avait de´ja` e´te´ utilise´ comme cas de re´fe´rence pour l’exercice d’intercomparaison de mode`les
LES lors du projet EUROpean Cloud Systems (EUROCS) (Duynkerke et al., 2004). Le jeu
complet d’observations et d’analyses disponible dans la litte´rature (Hignett , 1991; Blaskovic
et al., 1991; Duynkerke et Hignett , 1993), ainsi que les conditions initiales ide´alise´es de´finies
pendant EUROCS, ont facilite´ a` la fois la pre´paration de la simulation, et l’analyse des re´sultats.
Apre`s une description de ce cas et des conditions initiales impose´es, les tests de sensibilite´
qui nous ont permis de de´terminer la configuration LES la mieux adapte´e aux simulations de
stratocumulus marins seront pre´sente´s. Les re´sultats de notre simulation seront ensuite com-
pare´s aux observations et avec les re´sultats des mode`les LES qui avaient participe´ a` l’exercice
d’intercomparaison d’EUROCS.
4.1 Cas d’e´tude : le cycle diurne de stratocumulus non-pre´cipitant
observe´ pendant FIRE I
Les conditions initiales et les forc¸ages impose´s pour l’exercice d’intercomparaison EUROCS
sont de´crits dans Duynkerke et al. (2004). La dure´e des simulations est de 36 heures, de 0 heure
locale (HL), le 14 Juillet, a` 12 HL, le 15 Juillet 1987.
Cette simulation est initialise´e avec une couche limite parfaitement me´lange´e. Les profils
initiaux des variables thermodynamiques conservatives (θl et qt) sont donc constants en-dessous
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de l’inversion et leur saut au niveau de l’inversion est de 12K pour θl et de -3g/kg pour qt.
Au-dessus de l’inversion (z > 595m), θl et qt pre´sentent des gradients constants (Fig. 4.1). A`
l’instant initial, les composantes du vent sont donne´es par le vent ge´ostrophique, soit :
(u, v) = Ug(cosαg, sinαg), (4.1)
avec Ug= 6 m/s et αg=305
◦. La tempe´rature de la mer est de 289K et elle reste constante tout
au long de la simulation. La pression a` la surface est de 1012hPa. La subsidence de grande e´chelle
w est donne´e par −D × z, ou` D = 1× 10−5 s−1 est la divergence horizontale et z est l’altitude.
Un terme d’advection de grande e´chelle est utilise´ pour compenser partiellement le re´chauffement
et l’asse`chement de la couche limite provoque´s par l’entraˆınement sommital. Des termes de
forc¸age sont ainsi impose´s pour θl et qt,
(
dθl
dt
)LS = −7.5× 10
−8 max(z, 500) K/s
(
dqt
dt
)LS = −3.0× 10
−11 max(z, 500) kg/kg/s. (4.2)
La re´solution du mode`le est de 50 me`tres sur l’horizontale et de 10 me`tres sur la verticale.
Le domaine de simulation est de 2.5 km × 2.5 km × 1.2 km. Une perturbation ale´atoire de
type ’bruit blanc’ avec une amplitude de 0.1K est ensuite applique´e sur le champ initial de
tempe´rature.
Fig. 4.1: Les profils de (a) tempe´rature potentielle (θ) et (b) d’humidite´ spe´cifique (qv) observe´s a` 00.14
et a` 11.58, le 14 Juillet, et a` 00.15, 12.00, 17.03 et 19.35, le 15 Juillet 1987. Les valeurs
moyennes des profils mesure´s durant toute la pe´riode de la campagne FIRE I, entre le 1er et 19
Juillet 1987, sont repre´sente´s par des lignes pointille´s. Les traits e´pais repre´sentent les condi-
tions initiales pour la tempe´rature potentielle de l’eau liquide, θl, (a` droite) et pour le contenu
spe´cifique en eau totale, qt, (a` gauche) prescrites pendant EUROCS (Fig. 2 de Duynkerke et al.
(2004)).
Notre objectif e´tant de tester les parame´trisations de Meso-NH, les flux radiatifs sont calcule´s
avec le sche´ma radiatif de ce mode`le au lieu d’eˆtre parame´tre´s tel que cela e´tait impose´ dans
l’exercice EUROCS.
Le sche´ma microphysique utilise´ pour simuler le cas FIRE I est celui a` deux moments base´ sur
la parame´trisation de Khairoutdinov et Kogan (2000) pre´sente´ dans la section 3.2.3. Ne´anmoins,
comme dans l’exercice d’intercomparaison, ce cas e´tait conside´re´ comme non-pre´cipitant, nous
n’avons active´ ni la se´dimentation de l’eau de pluie, ni la se´dimentation de l’eau nuageuse. Le
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rayon effectif est calcule´ comme le rapport entre le moment d’ordre trois et le moment d’ordre
deux de la distribution des gouttelettes1. Une concentration constante de CCN, e´gale a` 100
cm−3, est utilise´e pour initialiser le mode`le.
4.2 Tests de sensibilite´
Le cas FIRE I s’est ave´re´ tre`s utile pour tester aussi bien la sensibilite´ du mode`le aux
conditions initiales et aux forc¸ages de grande e´chelle, que les parame´trisations de Me´so-NH.
Cela a permis de mieux comprendre comment l’e´volution diurne du nuage stratocumulus est
influence´e par les termes de forc¸age impose´s sur la vitesse verticale, sur la tempe´rature et sur
l’humidite´. Ces tests nous ont e´galement aider a` construire la configuration LES la mieux adapte´e
aux simulations de couches limites nuageuses.
Les paragraphes suivants montrent les re´sultats de quelques tests significatifs pour :
• tester la nouvelle parame´trisation de l’albe´do de diffusion simple (SSA) des gouttelettes
nuageuses pre´sente´e dans le chapitre 3.2.5 (Sandu et al., 2005) ;
• tester la sensibilite´ du mode`le au choix de la parame´trisation de l’e´missivite´ du nuage ;
• se´lectionner le sche´ma d’advection.
4.2.1 Parame´trisation de l’albe´do de diffusion simple des gouttelettes nua-
geuses
4.2.1.1 Description des simulations
Nous e´valuons ici la capacite´ de la nouvelle parame´trisation de l’albe´do de diffusion simple
a` prendre en compte divers types d’ae´rosols. Nous avons cependant pris le parti de nous limiter
dans notre e´tude a` l’impact de l’ae´rosol en tant que CCN, sans prendre en compte ses effets
radiatifs. Nous ne conside´rons donc qu’un seul type d’ae´rosol marin pur, sulfate ou chlorure de
sodium, dont la capacite´ d’absorption est tre`s faible, proche de celle de l’eau pure. Il ne s’agit
donc pas d’une validation de´finitive du nouveau sche´ma, mais seulement de sa capacite´ a` calculer
les proprie´te´s optiques des particules lorsque l’ae´rosol est tre`s peu absorbant. Il aurait d’ailleurs
suffit, a` ce stade, d’imposer une valeur tre`s faible, constante, du co-albe´do des gouttelettes
pour obtenir le meˆme re´sultat. Une validation plus pousse´e devra donc eˆtre re´alise´e lorsque des
simulations de feux de bio-masse seront envisage´es.
Pour ces tests, nous avons effectue´ deux simulations de 36 heures initialise´es avec les condi-
tions de l’exercice d’intercomparaison. La premie`re simulation utilise la parame´trisation de Fou-
quart (1986) pour l’albe´do de diffusion simple des gouttelettes. Cette parame´trisation calcule le
SSA en fonction du rayon effectif et du contenu en eau nuageuse (paragraphe 3.2.4). Les valeurs
calcule´es correspondent a` des gouttelettes contenant une fraction importante de carbone suie.
Cette simulation sera de´signe´e par le terme FOUQUART.
La deuxie`me simulation utilise la nouvelle parame´trisation du SSA (Sandu et al., 2005),
initialise´e avec des sulfates. Cette simulation sera de´signe´e par le terme SSA.
Dans les deux cas, seule une fraction de la concentration initiale des CCN (100 cm−3) est
active´e. Ainsi, la concentration des gouttelettes est d’environ 80 - 90 cm−3 pendant la nuit et
1Pour l’exercice d’intercomparaison il avait e´te´ conside´re´ que le rayon effectif e´tait constant, ayant une valeur
de 10 µm.
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de 65 - 75 cm−3 pendant le jour. Par voie de conse´quence, le rayon effectif varie entre 11 et 14
µm pendant la nuit et entre 9 et 12 µm pendant la journe´e. Dans l’exercice EUROCS, le rayon
effectif des gouttelettes e´tait fixe´ a` 10 µm.
Les simulations ont e´te´ effectue´es avec le sche´ma d’advection centre´ d’ordre deux positif-de´fini
(FCT2ND - Flux Corrected Transport Scheme).
4.2.1.2 Analyse des re´sultats
La surestimation de l’absorption du rayonnement solaire dans le nuage, produite par la
parame´trisation de Fouquart, amplifie le re´chauffement du nuage par rapport a` l’air situe´ en-
dessous de sa base. Cela me`ne a` un de´couplage rapide entre la couche nuageuse (CN) et la
(a) Rapport de me´lange en eau nuageuse.
(b) LWP.
Fig. 4.2: E´volution temporelle, entre 0 HL, le 14 Juillet, et 12 HL, le 15 Juillet 1987, (a) du rapport
de me´lange en eau nuageuse, rc (g/kg), simule´ avec la parame´trisation SSA (isolignes noirs)
et avec la parame´trisation Fouquart (surfaces en couleurs) et (b) du contenu en eau nuageuse
inte´gre´ sur chaque colonne, LWP (g/m2), simule´ avec la parame´trisation SSA (en vert) et
avec la parame´trisation Fouquart (en noir). Les valeurs du rc et du LWP sont moyenne´es
horizontalement sur le domaine de simulation. En haut sont superpose´es les observations de
la base et du sommet du nuage et en bas celles du LWP (les points noirs indiquent les valeurs
mesure´es le 14-15 Juillet 1987, les points gris repre´sentent les valeurs moyennes du LWP
pendant le mois de juillet 1987). La ligne en tirets (en vert) repre´sente la diffe´rence relative
(en %) entre le LWP de la simulation SSA et celui de la simulation FOUQUART.
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couche situe´e entre la surface et le nuage (CSN) (vers 9 heure locale). Ce de´couplage empeˆche
le transport d’humidite´ de la mer vers la CN et produit ainsi une e´le´vation de la base du nuage,
beaucoup plus rapide que celle qui a e´te´ observe´e (Fig. 4.2a). Le contenu en eau nuageuse inte´gre´
sur la verticale ou LWP, moyenne´ horizontalement sur tout le domaine, est utilise´ dans cette
analyse pour de´crire le contenu en eau du nuage. Dans la simulation FOUQUART, le LWP chute
de sa valeur maximale de 220 g/m2, atteinte a` 8 HL, a` 50 g/m2 a` 15 HL.
L’e´volution du sommet du nuage est quasiment identique pour les deux simulations (Fig. 4.2
a). En revanche, l’e´le´vation de la base pendant la journe´e est plus lente pour la simulation SSA.
Le biais entre les observations et les re´sultats du mode`le est sensiblement re´duit, entre 9 et 13 HL
(le 14 et le 15 Juillet). Cette ame´lioration concerne aussi bien la hauteur de la base du nuage que
le LWP (Fig. 4.2b). L’e´cart relatif de LWP entre les deux simulations augmente durant ces phases
d’amincissement de la CN, jusqu’a` 60% a` 12 HL, lors de la premie`re journe´e de simulation (courbe
verte - Fig. 4.2 b). L’ame´lioration dans la simulation SSA est principalement due aux valeurs du
co-albe´do de diffusion simple beaucoup plus faibles, qu’avec la parame´trisation de FOUQUART.
A` titre d’exemple, le taux de re´chauffement du nuage duˆ au rayonnement solaire baisse d’environ
35-40 % a` 8 HL dans la simulation SSA par rapport a` la simulation FOUQUART. Les images 3D
des deux champs nuageux, repre´sente´s a` 11 HL, montrent clairement l’e´paississement du nuage
dans le cas ou` le calcul du SSA tient compte de la nature des gouttelettes (Fig. 4.3).
(a) Simulation SSA (b) Simulation FOUQUART
Fig. 4.3: Le nuage simule´ avec la parame´trisation SSA (a` gauche) et avec la parame´trisation de Fouquart
(a` droite) a` 11 heure locale, le 14 Juillet 1987.
4.2.2 L’e´missivite´ du nuage
Le cas FIRE I a e´galement e´te´ utilise´ pour effectuer un test de sensibilite´ a` la parame´trisation
de l’e´missivite´ du nuage (utilise´e dans la partie LW du code radiatif).
Les simulations FOUQUART et SSA ont e´te´ effectue´es en utilisant pour le calcul de l’e´missivite´
du nuage les coefficients de la parame´trisation de Smith et Shi (1992) (paragraphe 3.2.4) (par
de´faut dans Me´so-NH). Ne´anmoins, des tests de comparaison entre les flux radiatifs obtenus avec
Me´so-NH et les flux radiatifs calcule´s avec un mode`le explicite de transfert radiatif (SHDOM) ont
montre´ que, pour les simulations LES de stratocumulus marin, l’utilisation de la parame´trisation
de Savijarvi et Raisanen (1998) ame´liore conside´rablement la repre´sentation des flux radiatifs
LW (Thouron, 2006). Pour tester l’influence du calcul de l’e´missivite´ du nuage, la simulation
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SSA a e´te´ refaite en utilisant la parame´trisation de Savijarvi et Raisanen (1998) pour le calcul
des proprie´te´s optiques LW du nuage (simulation nomme´e par la suite SSA-SAVI).
L’e´volution du LWP pour les simulations FOUQUART, SSA et SSA-SAVI est montre´e dans
la figure 4.4b. Le changement du calcul des proprie´te´s optiques pour les ondes longues induit
une tre`s le´ge`re augmentation du LWP (de maximum 15 g/m2 pendant la deuxie`me nuit de la
simulation) et une faible descente de la base du nuage par rapport a` la simulation SSA (Figs.
4.4a et 4.4b). Notons que cette sensibilite´ au sche´ma LW est minime par rapport a` la sensibilite´
au calcul du SSA. Le changement du calcul de l’e´missivite´ permet toutefois une ame´lioration
dans le calcul des flux radiatifs SW. Les mesures indiquent une valeur de -114 W/m2 pour le
flux SW net2 a` la surface de l’oce´an, moyenne´ entre 12 HL le 14 Juillet et 12 HL le 15 Juillet.
Pour la meˆme pe´riode, la valeur du FnetSW
3 obtenue avec notre code LES est de -172 W/m2 pour
la simulation FOUQUART, de -146 W/m2 pour la simulation SSA, et de -137 W/m2 pour la
simulation SSA-SAVI. Le biais entre les re´sultats du mode`le et les observations est donc re´duit
dans la simulation SSA-SAVI.
Pour la totalite´ des simulations effectue´es dans cette e´tude, les proprie´te´s optiques du nuage
seront donc calcule´es en utilisant la nouvelle parame´trisation du SSA, le calcul de l’e´paisseur
optique donne´ par l’e´quation 3.24 et la parame´trisation de l’e´missivite´ de Savijarvi et Raisanen
(1998).
4.2.3 Le sche´ma d’advection
Me´so-NH dispose actuellement de deux sche´mas nume´riques pour traiter l’advection : un
sche´ma centre´ d’ordre deux positif de´fini FCT2ND (Flux Corrected Transport Scheme) et le
sche´ma ’upstream’ de premier ordre MPDATA (Multidimensional Positive Definite Advection
Transport Algorithm). Les simulations d’une couche limite se`che, effectue´es par Cuxart et Jime-
nez (2005), avaient montre´ que le sche´ma MPDATA ne permettait pas de restituer correctement
le gradient de l’inversion parce que c’est un sche´ma diffusif. Ici, nous avons teste´ les deux sche´mas
sur le cas du nuage stratocumulus non-pre´cipitant observe´ pendant la campagne FIRE I. Pour
ce nouveau test nous avons utilise´ la meˆme configuration que pour la simulation SSA-SAVI
pre´sente´e ci-dessus.
Dans la simulation effectue´e avec le sche´ma MPDATA, le nuage est plus fin que celui qui est
simule´ en utilisant FCT2ND et que le nuage observe´, tout particulie`rement dans la deuxie`me
partie de la simulation (apre`s 18 HL le 14 Juillet 1987) (Fig. 4.5a). La base du nuage se situe
constamment plus haut que les mesures, la diffe´rence de niveau atteignant 200m a` la fin de
la simulation. Quant au sommet du nuage, il monte plus que dans le cas SSA-SAVI. Apre`s
12 HL, il se trouve constamment au-dessus du niveau des observations. Cette e´le´vation plus
marque´e du sommet du nuage indique un taux d’entraˆınement plus important. Selon Stevens
et al. (2005a) l’intensification de l’entraˆınement au sommet est dans ce cas artificielle, due a`
l’utilisation d’un sche´ma d’advection diffusif. Un entraˆınement plus efficace de l’air sec et chaud
de l’inversion induit un re´chauffement et un asse`chement plus marque´s de la CLN, ce qui me`ne
a` une dissipation graduelle du nuage. Lors de la deuxie`me nuit la CLN n’est plus suffisamment
froide et humide pour que le nuage de´veloppe le meˆme LWP que lors de la premie`re nuit. Le
LWP est ainsi largement sous-estime´ apre`s 20 HL (Fig. 4.5b). Ces re´sultats montrent que le biais
entre le mode`le et les observations est beaucoup plus important si le sche´ma d’advection utilise´
2FnetSW = F
↑
SW − F
↓
SW , ou` F
↑
SW , F
↓
SW sont les flux montant/descendant de rayonnement solaire mesure´s a` la
surface de l’oce´an.
3Cette valeur repre´sente la moyenne horizontale sur le domaine de simulation.
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Fig. 4.4: E´volution temporelle, entre 0 HL, le 14 Juillet, et 12 HL, le 15 Juillet 1987, (a) de la base
et du sommet du nuage et (b) du LWP (g/m2) pour les simulations FOUQUART (en noir),
SSA (en vert), SSA-SAVI (en rouge). En haut sont superpose´es les observations de la base et
du sommet du nuage et en bas les valeurs mesure´es du LWP (les points noirs indiquent les
valeurs observe´es le 14-15 Juillet 1987, les points gris repre´sentent les valeurs moyennes du
LWP pendant le mois de juillet 1987).
est MPDATA.
Outre l’entraˆınement plus intense, MPDATA lisse aussi les gradients de toutes les variables,
dont les champs d’hydrome´te´ores. Ainsi, le champs d’eau totale a des valeurs plus faibles, avec
une variabilite´ re´duite et, par conse´quent, moins de mailles sature´es. Cela re´duit la quantite´ de
nuage, les sources de flottabilite´ dans le domaine et donc les mouvements turbulents. L’affaiblis-
sement des mouvements turbulents affaiblit le me´lange dans la couche limite, autant pendant
la nuit que pendant la journe´e. Lors de la journe´e, cela renforce le de´couplage entre la couche
nuageuse et la CSN. L’entraˆınement plus efficace et l’affaiblissement du transport d’humidite´
vers le nuage agissent pour diminuer la quantite´ d’eau nuageuse et me`nent a` l’amincissement
graduel du nuage.
Les re´sultats de ce test rejoignent donc les conclusions de l’exercice d’intercomparaison mene´
par Stevens et al. (2005a) pour un stratocumulus non-pre´cipitant observe´ pendant la campagne
DYCOMS-II. Cet exercice montraient que les codes LES qui donnent des meilleurs re´sultats pour
des simulations de stratocumulus marins sont celles qui utilisent des sche´mas centre´s pour traiter
l’advection. Ce test de sensibilite´ nous a confirme´ ainsi l’inte´reˆt d’utiliser le sche´ma d’advection
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Fig. 4.5: E´volution temporelle, entre 0 HL, le 14 Juillet, et 12 HL, le 15 Juillet 1987, (a) de la base et
du sommet du nuage (a` gauche) et (b) du LWP (g/m2), avec le sche´ma d’advection FCT2ND
(en rouge) et avec le sche´ma d’advection MPDATA (en noir). A gauche sont superpose´es les
observations de la base et du sommet du nuage et a` droite les valeurs mesure´es du LWP (les
points noirs indiquent les valeurs mesure´es le 14-15 Juillet 1987, les points gris repre´sentent
les valeurs moyennes du LWP pendant le mois de juillet 1987).
FCT2ND pour nos simulations de couche limite marine nuageuse.
4.3 Comparaison avec les observations
Apre`s avoir de´fini la configuration du mode`le (SSA-SAVI), nous avons compare´ les re´sultats
de la simulation du cas FIRE I avec les observations et avec les re´sultats des autres mode`les
LES utilise´s pendant EUROCS (Fig. 4.6).
Les valeurs simule´es de la base du nuage sont tre`s proches des mesures jusqu’a` 0 HL le 15
Juillet (Fig. 4.6a). Ensuite, jusqu’a` la fin de la simulation, le mode`le sous-estime (pendant la
nuit), puis surestime d’une cinquantaine de me`tres (pendant la journe´e) la base du nuage. Le
sommet du nuage est aussi correctement simule´, sauf pendant deux intervalles. Ainsi, le mode`le
n’arrive pas a` simuler la hausse du sommet observe´e entre 7 et 11 HL le 14 Juillet, meˆme s’il
reproduit le pic de LWP observe´ vers 8 HL (Fig. 4.6b). Cela est probablement lie´ aux valeurs
importantes de la subsidence de grande e´chelle impose´e pour l’exercice d’intercomparaison (0.6
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cm−1 a` 600m, par rapport a` des mesures qui indiquent seulement 0.36 cm−1 (Neiburger , 1960)
ou 0.2 cm−1 (Duynkerke et Hignett , 1993) a` la meˆme altitude). D’ailleurs aucun des mode`les
LES utilise´s pendant EUROCS ne reproduit cette e´le´vation du sommet du nuage (Fig. 4.6a).
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Fig. 4.6: E´volution temporelle, entre 0 HL, le 14 Juillet, et 12 HL, le 15 Juillet 1987, (a) de la base
et du sommet du nuage et (b) du LWP (g/m2) obtenus avec la configuration choisie pour le
mode`le LES (rouge). En haut sont superpose´es les observations de la base et du sommet du
nuage et en bas les valeurs mesure´es du LWP (les points noirs indiquent les valeurs mesure´es
le 14-15 Juillet 1987, les points gris repre´sentent les valeurs moyennes du LWP pendant le mois
de juillet 1987), ainsi que les re´sultats des autres mode`les LES utilise´s pendant EUROCS.
En outre, le mode`le ne reproduit pas la baisse du sommet du nuage observe´e le 14 Juillet
entre 14 et 20 HL, ce qui entraˆıne une surestimation du LWP pendant cette pe´riode. Cela
peut eˆtre associe´ a` une vitesse trop e´leve´e de l’entraˆınement turbulent au sommet du nuage.
Nous avons estime´ le taux d’entraˆınement tel qu’il a e´te´ indique´ par Duynkerke et al. (2004),
a` partir de l’e´quation de tendance pour le niveau de l’inversion zi,
dzi
dt
= ws(zi) + we, ou` ws
est la subsidence de grande e´chelle et we est la vitesse d’entraˆınement de l’air sec et chaud de
l’inversion dans la couche limite. Le niveau de l’inversion est donne´ par le niveau ou` le flux de
flottabilite´ atteint son minimum. Afin de pouvoir comparer nos re´sultats aux re´sultats fournis
par les autres mode`les LES pendant EUROCS, nous avons moyenne´ we sur les meˆmes plages
horaires. Le taux diurne moyen d’entraˆınement, calcule´ entre 11 et 14 HL, est de 0.47 cm s−1.
Il est le´ge`rement supe´rieur a` la valeur de 0.36 cm s−1 qui correspond a` la moyenne des mode`les
dans l’exercice EUROCS. Pendant la nuit, entre 01 et 04 HL, Me´so-NH produit aussi un taux
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d’entraˆınement plus grand que le taux simule´ par les mode`les dans EUROCS : 0.66 cm s−1,
contre 0.58 cm s−1 (Tableau 4.1). Cela pourrait expliquer pourquoi le sommet du nuage simule´
par Me´so-NH se situe plus haut que celui qui est simule´ par les autres mode`les (fig 4.6a).
Pendant les transitions jour/nuit, nuit/jour, le LWP obtenu avec Me´so-NH est tre`s proche du
LWP observe´ (entre 8 - 12 HL et entre 20 - 0 HL le 14 Juillet, Fig. 4.6b). Cependant, le LWP est
surestime´ par rapport aux observations pendant les deux nuits de la simulation, entre 0 et 8 HL.
Pendant ces intervalles, les valeurs du LWP simule´es par Me´so-NH sont par ailleurs plus grandes
que celles qui ont e´te´ obtenues avec les autres mode`les LES dans EUROCS. Cette diffe´rence est
partiellement due au fait que le refroidissement radiatif calcule´ avec le code radiatif de Me´so-NH
est plus intense que le refroidissement radiatif impose´ pendant l’exercice d’intercomparaison4.
Ainsi, a` 6 HL une diffe´rence d’environ 20 % est observe´e (dans les derniers 50 m du nuage)
entre le taux de refroidissement obtenu avec Me´so-NH et celui impose´ pendant EUROCS. Plus
de refroidissement au sommet du nuage favorise, d’une part, une condensation plus intense dans
cette zone. D’autre part, cela renforce l’intensite´ des courants descendants ge´ne´re´s au sommet
du nuage et augmente ainsi le me´lange dans la couche limite. Ainsi, un refroidissement plus
important au sommet du nuage me`ne finalement a` un LWP plus grand. Cette surestimation
du LWP, observe´e surtout pendant les pe´riodes nocturnes, produit un biais significatif entre le
LWP moyenne´ sur 24h (entre 12 HL le 14 Juillet et 12 HL le 15 Juillet) calcule´ a` partir de la
simulation Me´so-NH et celui qui est de´rive´ des observations (Tableau 4.1).
Contrairement au calcul du transfert radiatif impose´ dans EUROCS, Me´so-NH re´produit le
le´ger re´chauffement LW a` la base du nuage duˆ au fait que le nuage est le´ge`rement plus froid que
la surface. Le refroidissement radiatif plus intense au sommet et le le´ger re´chauffement a` la base
du nuage contribuent donc a` l’augmentation du flux de flottabilite´ dans le nuage et par la` meˆme
a` la production d’e´nergie cine´tique turbulente. Cela peut e´galement expliquer la surestimation
du me´lange dans la couche limite qui apparaˆıt entre 23 et 24 HL le 14 Juillet (Figs. 4.7a et
4.7c). En effet, dans cet intervalle, les valeurs obtenues pour le flux de flottabilite´ et pour la
variance de la vitesse verticale sont nettement supe´rieures aussi bien aux observations qu’aux
autres mode`les LES. Pour l’intervalle de jour pour lequel des mesures des flux turbulents e´taient
disponibles (11 - 12 HL le 15 Juillet), le flux de flottabilite´ obtenu avec Me´so-NH est similaire
aussi bien aux observations qu’aux autres mode`les LES (Fig. 4.7b). Dans ce meˆme intervalle,
la variance de la vitesse verticale dans le nuage est supe´rieure aux observations et aux valeurs
obtenues avec les autres mode`les LES (Fig. 4.7d).
En ce qui concerne les flux de surface de chaleur sensible (H) et de chaleur latente (LE), les
re´sultats de Me´so-NH sont proches de la moyenne calcule´e par les autres mode`les LES utilise´s
pendant EUROCS (Tableau 4.1). En terme de flux SW net a` la surface, Me´so-NH est beaucoup
plus proche des observations que les autres mode`les5 (Tableau 4.1).
4Pendant EUROCS le flux LW net a e´te´ calcule´ comme FnetLW (z) = ∆FLW,top · exp[−a · LWP (z, ztop)] ou`
FLW,top = 70 W/m
2 est la divergence du flux LW net au sommet du nuage, a = 130 m2kg−1, ztop = 1200 m est
le sommet du mode`le et LWP (z, ztop) est l’inte´grale de l’eau nuageuse entre le niveau z et ztop (Duynkerke et al.,
2004).
5Il faut pre´ciser que pendant EUROCS, les flux de rayonnement solaire e´taient calcule´s avec une me´thode
Delta-Eddington, tandis que l’e´paisseur optique e´tait obtenue comme τ = 3/2LWP/(reffρl), le rayon effectif
e´tant fixe´ a` 10 µm et ρl e´tant la densite´ de l’eau liquide.
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Fig. 4.7: Les profils verticaux (en rouge) du flux de flottabilite´ (g
θ
w′θv ′) (en haut) et de la variance de la
vitesse verticale (en bas) moyenne´s entre 23 et 24 HL, le 14 Juillet ( a` gauche), et entre 11 et 12
HL, le 15 Juillet (a` droite). Les points noirs correspondent aux observations, et les diffe´rentes
traits noirs indiquent les re´sultats des autres mode`les LES utilise´s pendant EUROCS.
4.4 Conclusions
Le cycle diurne du stratocumulus non-pre´cipitant observe´ pendant la campagne FIRE I a
e´te´ choisi comme cas d’e´tude pour mettre en place et pour valider la configuration LES de
Me´so-NH qui a e´te´ ensuite utilise´e dans cette e´tude. Les re´sultats obtenus avec la configura-
tion que nous avons choisie montrent que, sauf pour deux intervalles ou` le LWP est surestime´,
cette configuration repre´sente correctement le cycle diurne de la couche limite nuageuse. Notons
cependant que notre simulation a respecte´ de nombreuses contraintes impose´es lors de l’exer-
cice d’intercomparaison (forc¸ages, termes d’advection a` grande e´chelle) qui ne sont pas toujours
re´alistes.
Nous avons valide´ ici la configuration LES utilise´e dans cette e´tude pour un cas de strato-
cumulus non-pre´cipitant. Cependant, cette configuration a e´te´ e´galement valide´e par Geoffroy
(2007) pour trois cas re´els de stratocumulus pre´cipitants observe´s lors des campagnes DYCOMS-
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Tab. 4.1: Les valeurs du flux de chaleur sensible (H), du flux de chaleur latente (LE), du flux SW
net a` la surface, de la quantite´ d’eau nuageuse inte´gre´e sur la verticale (LWP) (moyenne´es
sur l’intervalle 12 HL le 14 Juillet - 12 HL le 15 Juillet) et de la vitesse d’entraˆınement
turbulent au sommet du nuage (we) (moyenne´e sur une pe´riode diurne, 11 - 14 HL et sur
une pe´riode nocturne, 01 -04 HL), telles qu’elles ont e´te´ obtenues avec Me´so-NH et calcule´es
comme la moyenne des re´sultats obtenus avec les autres mode`les LES participants a` EUROCS.
Les observations pour le FnetSW et pour le LWP sont e´galement indique´es.
H LE FnetSW we (01 - 04 HL) we (11 - 14 HL) LWP
(W/m2) (W/m2) (W/m2) (cm/s) (cm/s) (g/m2)
Me´so-NH 6.3 26.8 -130.8 0.66 0.47 171.3
Moyenne des
mode`les LES 7.2 ± 3.8 24.3± 2.9 -172 ±26 0.58 ± 0.08 0.36 ± 0.03 119± 28
Observations - - -114 - - 130
Les valeurs des diffe´rentes variables repre´sentent des moyennes horizontales sur le domaine de
simulation.
II et ACE-2. Il a e´te´ montre´ que le sche´ma microphysique base´ sur la parame´trisation de Khai-
routdinov et Kogan (2000) reproduit mieux les profils des grandeurs microphysiques pre´cipitantes
que le sche´ma de Cohard et Pinty (2000b) disponible dans Me´so-NH. En effet, ce dernier sche´ma
a e´te´ conc¸u pour des nuages plus pre´cipitants, la limite entre gouttelettes nuageuses et gouttes
de pluie e´tant de´finie a` 82 µm. Or, cela implique qu’une partie importante du spectre des gouttes
de bruine n’est pas couverte. Les travaux de Geoffroy (2007) ont donc prouve´ que le sche´ma
utilise´ dans cette e´tude (paragraphe 3.2.3) donne de meilleurs re´sultats pour la simulation des
nuages de couche limite peu pre´cipitants.
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A l’issue des travaux de´crits dans les chapitres pre´ce´dents, nous conside´rons que notre mode`le
LES est maintenant capable de simuler correctement les interactions entre la dynamique de la
couche limite et les processus physiques, tels que le transfert radiatif et la microphysique de
l’ae´rosol et des nuages. Pour e´tudier plus spe´cifiquement l’impact de l’ae´rosol hygroscopique,
nous avons re´alise´ des simulations du cycle diurne de la couche limite, en choisissant des forc¸ages
de grande e´chelle qui sont re´alistes et qui conduisent, dans le cas d’un ae´rosol marin, a` un nuage
pre´cipitant. Nous avons aussi ajuste´ ces forc¸ages de sorte que le cycle diurne du nuage pre´cipitant
soit pe´riodique, ceci afin de faciliter l’interpre´tation des re´sultats. Cette dernie`re contrainte
n’est pas essentielle puisqu’un cycle non-pe´riodique aurait tout aussi bien pu eˆtre utilise´, et les
diffe´rences induites par l’ae´rosol de pollution mesure´es en terme de variation relative du contenu
en eau et de l’e´paisseur du nuage.
Nous re´pe´tons ensuite cette simulation en augmentant progressivement la concentration des
noyaux de condensation, tout en conservant les meˆmes forc¸ages exte´rieurs. Il est alors suppose´
que le mode`le est capable de simuler de manie`re re´aliste les couplages entre la microphysique
nuageuse et la dynamique du syste`me, et que les diffe´rences observe´es entre les simulations
refle`tent bien l’impact de l’ae´rosol sur le cycle diurne de la couche limite nuageuse.
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Cette me´thodologie a e´te´ re´cemment utilise´e pour e´tudier l’effet indirect de l’ae´rosol, mais
les e´tudes e´taient limite´es a` des e´tats quasi-stationnaires de la couche limite, le plus souvent
nocturnes (paragraphe 2.4 et 2.5). Or, la CLN est un syste`me fortement couple´, caracte´rise´
par une variation diurne tre`s marque´e, induite par le cycle diurne du forc¸age radiatif. Il est
donc inte´ressant d’explorer le couplage entre la re´ponse du syste`me aux modifications de la
concentration des particules d’ae´rosol et le cycle diurne.
La premie`re partie de ce chapitre de´crit les conditions de simulation et les re´sultats obte-
nus. Ces re´sultats sont ensuite analyse´s, dans la deuxie`me partie du chapitre, sous l’angle des
processus physiques et de leur couplage avec la dynamique du syste`me. La troisie`me partie est
de´die´e a` une e´tude de sensibilite´ aux forc¸ages de grande e´chelle de la re´ponse de la CLN a` un
changement de la concentration des CCN. La quatrie`me partie regroupe nos conclusions.
5.1 Simulations
5.1.1 Initialisation
Pour que le cycle diurne simule´ soit sensible au changement de la concentration des CCN, il
fallait choisir un nuage initial suffisamment e´pais pour qu’il pre´cipite lorsque la concentration des
gouttelettes est re´duite, typique des conditions marines pures. Paralle`lement, il e´tait souhaitable
d’obtenir un cycle diurne d’amplitude significative pour que les impacts soient plus visibles.
L’e´tude de Wood et al. (2002), base´e sur des donne´es satellite obtenues avec un radiome`tre
sur une pe´riode de deux ans, a montre´ que c’est pendant l’e´te´ (vers le mois de juillet) que
l’amplitude et le LWP moyen du cycle diurne des stratocumulus observe´s au dessus du Pacifique
Nord Est atteignent leur maximum (l’amplitude du cycle, normalise´e par la valeur du LWP, est
de 0.24 et le LWP moyen est d’environ 60-70 g/m2). Nous avons donc choisi de simuler ce type
de situation. De plus, nous avons recherche´ des conditions initiales qui favorisent l’apparition
d’une couche nuageuse persistante avec les caracte´ristiques e´nume´re´es ci-dessus.
Les simulations du cas FIRE-I (paragraphe 4.1) ont montre´ que les conditions me´te´orolo-
giques du 14 au 16 Juillet 1987, au-dessus de l’ˆıle San Nicholls (au large de la Californie),
favorisaient l’apparition d’une couche nuageuse e´paisse et persistante, qui manifestait un cycle
diurne quasi-stationnaire. De plus, les conditions initiales impose´es pour l’exercice d’intercom-
paraison EUROCS (Duynkerke et al., 2004) facilitaient la mise en place des simulations. Il e´tait
donc judicieux d’utiliser ce cas pour notre jeu de simulations. Cependant, la quantite´ de bruine
observe´e e´tant ne´gligeable, le cas FIRE-I avait e´te´ conside´re´ comme un cas non-pre´cipitant. Pour
pallier cette lacune, nous avons re´duit la tempe´rature potentielle de l’eau liquide de 1 degre´ au
de´but de la simulation, ce qui produit un nuage plus e´pais et pre´cipitant.
Par ailleurs, la subsidence impose´e pour l’exercice EUROCS e´tait calcule´e a` partir d’une
divergence horizontale de 1× 10−5 s−1. Or, cette divergence est beaucoup plus importante que
les valeurs qu’on peut trouver dans la litte´rature pour cette zone ge´ographique situe´e au large de
la coˆte nord-ame´ricaine. En effet, selon Neiburger (1960) la divergence au-dessus de cette zone
est l’ordre de 6× 10−6 s−1, et pour Duynkerke et Hignett (1993) elle est de 3.5× 10−6 s−1. En
outre, des termes significatifs de refroidissement et d’humidification (correspondant a` l’advection
horizontale d’une masse d’air dans le domaine de simulation) avaient e´te´ retenus dans l’exercice
d’EUROCS pour contrebalancer le re´chauffement et l’asse`chement de la couche limite associe´s
a` la subsidence de grande e´chelle.
Nous avons donc pris le parti de modifier ces forc¸ages et de calculer la subsidence, en fonction
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de l’altitude, en supposant une divergence constante D de 6× 10−6 s−1. Alors, wsubs = −D × z
(m/s). En outre, nous avons supprime´ l’advection horizontale de grande e´chelle. Ce cas sera
conside´re´ comme notre cas de re´fe´rence et il sera note´ W6 dans la suite du manuscrit.
La taille du domaine de simulation est de 2.5 km× 2.5 km × 2 km, avec une re´solution
horizontale de 50 m et une re´solution verticale de 10 m jusqu’a` 850 m. A` partir de cette altitude
la re´solution verticale est de´grade´e graduellement, 105 niveaux e´tant utilise´s entre le niveau de
la mer et le sommet du mode`le (situe´ vers 2000 m). Le pas de temps du mode`le est de 1 s. Le
code radiatif est appele´ toutes les 150 s afin de re´duire le temps de calcul. Le couˆt nume´rique
relativement e´leve´ du mode`le ne nous permettait pas de conduire l’ensemble de nos simulations
sur un domaine plus grand. Cependant, nous avons effectue´ un test de sensibilite´ a` la taille
du domaine qui a montre´ que les moyennes horizontales des diffe´rentes variables ne varient pas
significativement lorsque la taille du domaine est double´e. Les re´sultats de ce test sont pre´sente´s
en annexe (Annexe B).
Pour simuler l’impact de l’ae´rosol sur la concentration des gouttelettes nuageuses, CDNC,
le sche´ma de Cohard et al. (2000a) a e´te´ initialise´ avec des valeurs croissantes du coefficient C
(Eq. (3.6), section 3.2.3), e´gales a` 50, 200 et 600 cm−3, respectivement. Les trois simulations
correspondant a` ces concentrations initiales de CCN sont note´es N50CCN , N
200
CCN et N
600
CCN dans
le manuscrit. Il a e´te´ conside´re´ que les CCN sont des sulfates. Les sulfates ont un coefficient
d’absorption du rayonnement solaire tre`s faible, similaire a` celui des sels marins et de l’eau pure
(paragraphe 3.2.5).
Il faut noter que la concentration des gouttelettes n’augmente pas proportionnellement a` la
concentration des CCN. En effet, les vitesses verticales qui controˆlent la sursaturation maximale
dans le nuage et par cela l’activation des CCN, sont faibles dans les nuages stratocumulus (moins
de 1 m/s). Les noyaux de condensation entrent en compe´tition pour absorber la vapeur d’eau
sursature´e et empeˆchent la sursaturation d’atteindre les valeurs e´leve´es qui seraient ne´cessaires
pour activer une part significative des CCN disponibles. Ainsi, le pic de sursaturation atteint
des valeurs tre`s faibles, qui vont de 0.4% dans les nuages purs, a` 0.1% dans les nuages pollue´s,
ou` les CCN sont plus nombreux. En conse´quence, la valeur moyenne de CDNC1 est de 38-40
cm−3 dans le cas N50CCN , de 100-135 cm
−3 dans le cas N200CCN et de 190-220 cm
−3 dans le cas
N600CCN .
La simulation du nuage marin pur (N50CCN ) a e´te´ initialise´e a` 21 HL et elle dure 39 heures.
Durant les premie`res trois heures de simulation (spin-up), le LWP atteint rapidement une valeur
e´leve´e de 230 g/m2, puis il de´croˆıt a` environ 100 g/m2 lorsque la pre´cipitation devient active
(2mm/jour). Apre`s 0 HL, le LWP du nuage pre´cipitant varie peu, ce qui indique que la simulation
a atteint un e´tat quasi-stationnaire. Pour que les simulations des cas purs et pollue´s partent du
meˆme e´tat quasi-stationnaire, les simulations des cas pollue´s (N200CCN et N
600
CCN ) sont initialise´es
a` 0 HL, avec les fichiers de sortie de la simulation du cas pur, et elle sont poursuivies pendant
36 heures.
Un test de sensibilite´ a e´te´ mene´ afin d’analyser si la re´ponse de la CLN au changement de la
concentration des CCN de´pend du moment ou` ce changement se produit. Ainsi, la concentration
des CCN a e´te´ augmente´e a` 12 HL au lieu de 0 HL. Les re´sultats de ce test sont discute´s en
annexe (Annexe C).
1Les moyennes sont effectue´es sur toutes les mailles ou` CDNC est supe´rieure a` 20 cm−3.
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5.1.2 Re´sultats
Les figures 5.1a et 5.1b montrent l’e´volution temporelle (pendant les 36 heures de simulation)
de la base, du sommet et du LWP des nuages simule´s dans les cas N50CCN , N
200
CCN et N
600
CCN .
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Fig. 5.1: E´volution temporelle (en heure locale) (a) de la base et du sommet (m) (en haut) et (b) du
LWP du nuage (g/m2) (en bas) pour les trois simulations effectue´es pour le cas W6 : N50CCN
(noir), N200CCN (vert) et N
600
CCN (rouge). Ces valeurs repre´sentent des moyennes horizontales sur
le domaine de simulation, calcule´es toutes les 10 minutes. Le sommet et la base du nuage sont
calcule´s comme le plus haut et respectivement le plus bas niveau ou` le rapport de me´lange en
eau nuageuse atteint une valeur seuil de 0.01 g/kg.
Ces figures re´ve`lent que le cycle diurne est influence´ de manie`re significative par le change-
ment de la concentration des gouttelettes. Ne´anmoins, la re´ponse du syste`me n’est pas re´gulie`re.
Ainsi, pendant la premie`re nuit de simulation le LWP augmente avec l’augmentation de la
concentration des CCN (a` 200 ou a` 600 cm−3), mais cette tendance s’inverse apre`s 10 HL. En
effet, les deux nuages pollue´s restent plus fins que le nuage pur jusqu’a` la fin des simulations. En
outre, les diffe´rences, en terme d’e´paisseur ou de LWP, entre les deux nuages pollue´s (N200CCN et
N600CCN ) ne sont pas significatives. Pour cette raison, l’analyse qui suit est limite´e a` la comparaison
des diffe´rences observe´es entre le nuage pur (N50CCN ) et le nuage le plus pollue´ (N
600
CCN ).
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5.2 Discussion
La re´ponse du cycle diurne du nuage au changement de CDNC re´sulte d’interactions com-
plexes entre diffe´rents processus dans la CLN : les pre´cipitations, la se´dimentation des goutte-
lettes nuageuses, l’entraˆınement turbulent au sommet du nuage, le refroidissement radiatif duˆ
au rayonnement infrarouge, l’absorption du rayonnement solaire et les flux de chaleur sensible
et de chaleur latente e´mis par la surface. Pour comprendre la sensibilite´ de la couche nuageuse
a` CDNC, nous allons donc examiner, dans la premie`re partie de la section suivante, comment
les variations de CDNC influencent certains de ces processus. Ensuite, nous discuterons les
interactions qui controˆllent l’e´volution des CLN dans les cas pur et pollue´, respectivement.
5.2.1 Impact sur les processus
5.2.1.1 Les pre´cipitations
L’augmentation soudaine de la concentration des CCN de 50 a` 200 ou a` 600 cm−3 provoque
un accroissement de la concentration des gouttelettes et une diminution de leur rayon. Ainsi, le
rayon effectif des gouttelettes, au sommet du nuage, diminue de 15 µm pour le cas N50CCN , a` 11
µm pour le cas N200CCN et a` 8.5 µm pour le cas N
600
CCN .
L’augmentation de la concentration des gouttelettes inhibe la formation des pre´cipitations,
a` travers la de´pendance inverse en CDNC du taux d’autoconversion (Eq. 3.13). Les taux de
pre´cipitation, a` la base du nuage et a` la surface (Fig. 5.2), indiquent qu’il n’y a quasiment pas
de pluie dans les cas pollue´s (environ une heure apre`s le changement de la concentration des
CCN). A l’inverse, le nuage pur, pre´cipite continuellement lors des 36 heures de simulations.
Ne´anmoins, son taux de pre´cipitation est re´duit lors de la journe´e, quand toutes les gouttes de
bruine s’e´vaporent avant d’arriver a` la surface. Il faut aussi noter que, dans ce cas, le taux de
bruine au sol ne de´passe pas, en moyenne, 0.5 mm/jour, ce qui en fait un nuage faiblement
pre´cipitant (Stevens et al., 1998).
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Fig. 5.2: E´volution temporelle du taux instantane´ de pluie (mm/jour) a` la base du nuage (pointille´s) et
au sol (traits pleins) pour les trois simulations effectue´es pour le cas W6 : N50CCN (noir), N
200
CCN
(vert) et N600CCN (rouge). Ces valeurs repre´sentent les moyennes horizontales sur le domaine de
simulation, calcule´es toutes les 10 minutes.
Remarque
Une remarque s’impose ici, concernant les fluctuations du taux de pluie, moyenne´ horizonta-
lement, tels qu’ils sont repre´sente´s sur la figure 5.2. Ces fluctuations trouvent leur origine dans
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le fait que le domaine de simulation ne contient pas beaucoup de cellules nuageuses a` un instant
donne´, parce que sa taille est re´duite. Or, les pre´cipitations, sont un phe´nome`ne intermittent.
Elles se de´clenchent lorsque le contenu en eau liquide d’une cellule nuageuse isole´e de´passe un
certain seuil. Le rapport de me´lange en eau pre´cipitante augmente alors par collection des gout-
telettes, ce qui entraˆıne un lessivage de l’eau nuageuse. Le contenu en eau nuageuse diminue
ainsi jusqu’a` ce que la cellule disparaisse. Les pics du taux de pre´cipitation illustrent bien cette
intermittence.
Le test de sensibilite´ a` la taille du domaine (Annexe B) a par ailleurs montre´ que lorsque
le domaine est plus grand, il y a plus de cellules nuageuses, qui se trouvent a` chaque instant
dans diffe´rentes e´tapes de leur e´volution. Les fluctuations du taux de pre´cipitation, moyenne´
horizontalement, sont de ce fait re´duites. Cependant, il est important de noter qu’en terme
d’intensite´, les flux de pre´cipitation sont comparables dans les deux simulations (sur le grand et
le petit domaine). Ces re´sultats sont montre´s en Annexe B.
5.2.1.2 La se´dimentation des gouttelettes
La vitesse de se´dimentation des gouttelettes nuageuses croˆıt avec leur rayon, en r2 en dessous
de 20 µm, proportionnellement a` r au dessus. Dans les nuages pollue´s, les gouttelettes, plus
nombreuses, sont aussi plus petites et l’efficacite´ du processus de se´dimentation faiblit.
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Fig. 5.3: LWP en fonction du contenu spe´cifique en eau nuageuse au sommet du nuage (les derniers 30m
du nuage) pour les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) effectue´es dans le cas W6. Ces
valeurs repre´sentent les moyennes horaires des moyennes horizontales de LWP et qc top. Les
points, les e´toiles et les croix correspondent aux intervalles 0-6 HL, 6-12 HL et aux dernie`res
24 heures de simulation.
La figure 5.3 illustre ce phe´nome`ne a` travers la comparaison des contenus spe´cifiques en
eau liquide au sommet du nuage qc top, entre le cas pur et le cas pollue´. Dans le cas pur, la
se´dimentation des gouttelettes et la bruine transportent l’eau nuageuse du sommet vers les
niveaux infe´rieurs du nuage. L’inhibition de la pre´cipitation dans le cas pollue´ conduit a` des
contenus spe´cifiques en eau liquide au sommet qui sont plus e´leve´s que dans le cas pur, et ceci
pour le meˆme contenu en eau liquide inte´gre´. Sur toute la dure´e de la simulation, le nuage
pollue´ montre un comportement typique d’un nuage adiabatique : le LWP est proportionnel
a` qc top. Cette tendance n’est pas observable dans le cas pur, ou` qc top occupe une plage de
valeurs semblables, quelque soit le LWP. Quand la concentration des gouttelettes est re´duite et
le LWP est grand, les gouttelettes situe´es dans la re´gion du sommet du nuage sont grosses et
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elles se´dimentent de manie´re efficace. Le contenu en eau liquide au sommet est donc re´duit et il
est moindre que dans certains cas ou` le LWP est infe´rieur et la se´dimentation moins efficace. On
observe, en particulier, que le contenu spe´cifique en eau liquide au sommet des nuages pollue´s
reste comparable, voir supe´rieur, a` celui du nuage non-pollue´, meˆme lorsque leur LWP devient
deux fois plus faible (lors de dernie`res 24 heures de simulation).
5.2.1.3 Le refroidissement radiatif au sommet du nuage
L’e´missivite´ d’un nuage de´pend principalement de son contenu en eau. Dans une moindre
mesure, l’emissivite´ du nuage de´pend aussi de la taille des gouttelettes. Ainsi, l’e´missivite´ aug-
mente lorsque le rayon effectif des gouttelettes diminue a` contenu en eau constant. Or, les nuages
pollue´s contiennent plus d’eau au sommet que les nuages pre´cipitants (Fig. 5.3) et les gouttelettes
nuageuses sont plus petites. Ils ont donc une e´missivite´ plus grande. De ce fait, le maximum de
refroidissement radiatif, qui de´pend de l’e´missivite´ du nuage, est plus intense dans ces cas que
dans le cas pre´cipitant (Fig. 5.4a)2. Ceci est observe´ meˆme durant les dernie`res 26 heures de
simulation, quand le LWP du nuage pollue´ est nettement infe´rieur a` celui du nuage pre´cipitant
(Fig. 5.4a).
En outre, la distribution verticale du refroidissement radiatif est diffe´rente dans les deux
cas. Les profils de refroidissement radiatif correspondant a` la pe´riode 4 - 5 HL3, repre´sente´s
sur la figure 5.4b, montrent que le pic de refroidissement radiatif est moins intense dans le cas
pre´cipitant. Cela est duˆ au fait que le contenu en eau au sommet du nuage pre´cipitant est
infe´rieur a` celui du nuage pollue´ (Figs. 5.3 et 5.4c). Le pic de refroidissement est aussi plus large
que celui du nuage non-pre´cipitant (Fig. 5.4b) parce que le maximum de contenu en eau liquide
ne se situe plus au sommet, comme dans le cas pollue´ (Fig. 5.4c).
On peut e´galement remarquer que, dans le cas pre´cipitant, l’augmentation du contenu en
eau dans les premie`res couches au sommet du nuage est moins brusque que dans le cas non-
pre´cipitant (Fig. 5.4c). Ainsi, la transition de 0 a` 0.4 g/kg se fait, par exemple, sur 50 m dans
le cas pre´cipitant et sur seulement 20 m dans le cas pollue´. En conse´quence, le maximum de
refroidissement se situe plus profonde´ment dans le nuage pur que dans le nuage pollue´.
Cependant, on peut noter que, meˆme si la distribution verticale du refroidissement radiatif
diffe`re dans les deux cas, la perte d’e´nergie totale de la CLN due a` l’e´mission en infrarouge
thermique4 est presque la meˆme5 (≈ 60-65 W/m2).
2Le refroidissement radiatif au sommet du nuage est de´termine´ par le rayonnement infrarouge. Cependant,
lors de la journe´e ce refroidissement est partiellement compense´ par l’absorption du rayonnement solaire dans le
nuage. Le maximum de refroidissement radiatif repre´sente´ dans la figure 5.4a est calcule´ a` partir de la divergence
du flux radiatif net (infrarouge + solaire).
3L’intervalle 4 - 5 HL peut eˆtre conside´re´ comme repre´sentatif de la pe´riode de nuit, le soleil se le`vant entre 5
et 6 HL. De plus, a` cet instant, 4 heures se sont e´coule´es depuis le changement de la concentration des CCN, ce
qui a permis a` cette simulation d’atteindre son propre e´tat d’e´quilibre.
4Cette perte est estime´e comme la diffe´rence entre le flux infrarouge net au sommet de la CLN et le flux net a`
la surface, le flux net e´tant obtenu comme la diffe´rence entre le flux montant et le flux descendent de rayonnement
infrarouge.
5Cela s’explique par le fait que l’emissivite´ du nuage tend vers 1 dans les deux cas, donc les nuages absorbent
en quasi-totalite´ (meˆme si dans le cas pre´cipitant cela se fait sur plusieurs couches que dans le cas pollue´) le
rayonnement infrarouge provenu de l’espace. Ensuite, ils re-e´mettent proportionnellement a` leur tempe´rature.
Cependant, comme les tempe´ratures des deux nuages sont assez proches, le saut du flux infrarouge dans la partie
supe´rieure du nuage est similaire dans les deux cas.
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Fig. 5.4: (a) E´volution temporelle des moyennes horaires du maximum de refroidissement au sommet du
nuage (K/h), de´termine´ par la divergence du flux radiatif net (LW+SW) pour les simulations
N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) effectue´es dans le cas W6. Profils verticaux des moyennes
horaires calcule´es entre 4 et 5 HL pour (b) la variation de tempe´rature due transfert radiatif
(infrarouge) (K/h) et (c) le contenu spe´cifique en eau nuageuse, pour les meˆmes simulations.
5.2.1.4 L’entraˆınement turbulent
Plusieurs e´tudes LES ont montre´ que l’augmentation du contenu en eau au sommet du
nuage, associe´e a` la suppression de la bruine et a` l’affaiblissement de la se´dimentation des
gouttelettes, me`ne a` une intensification de l’entraˆınement au sommet du nuage (Stevens et al.,
1998; Ackerman et al., 2004; Bretherton et al., 2007). Cependant, le me´canisme responsable de
cette augmentation de l’entraˆınement est actuellement controverse´e (paragraphe 2.3).
Pour Stevens et al. (1998) et Ackerman et al. (2004), le renforcement de l’entraˆınement est
associe´ a` une augmentation de la turbulence dans le nuage non-pre´cipitant et en particulier a`
son sommet. Dans le jeu de simulations discute´es ici, le contenu en eau au sommet du nuage et
la vitesse d’entraˆınement sont renforce´s dans le cas non-pre´cipitant (Figs. 5.3 et 5.5e), mais les
valeurs de la TKE au sommet du nuage6 (les 30 dernie`res me`tres) ne sont pas significativement
6La TKE au sommet du nuage de´signe ici la somme des contributions des e´chelles re´solues et des mouvements
sous-maille a` l’e´nergie cine´tique. Ne´anmoins, dans la re´gion situe´e au sommet du nuage, la TKE sous-maille est
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diffe´rentes entre le cas pur et le cas pollue´ (Fig. 5.5a).
Pour Bretherton et al. (2007), la turbulence au sommet n’est pas notablement diffe´rente, c’est
l’efficacite´ de l’entraˆınement (Eq. 2.32) qui est modifie´e. Dans nos simulations, cette l’efficacite´
d’entraˆınement est effectivement plus importante dans le cas non-pre´cipitant, mais seulement
pendant les 12 premie`res heures de simulation (Fig. 5.5b).
En fait, la diffe´rence la plus notable est dans l’intensite´ des courants verticaux (Fig. 5.5c).
Ainsi, l’e´cart quadratique moyen de la perturbation de la vitesse verticale dans les 50 me`tres en
dessous de l’inversion (σinvw ) est constamment plus grand dans le cas pollue´.
Pour expliquer le fait que σinvw est plus grand dans les cas pollue´s, il est utile d’analyser
la structure des champs horizontaux de LWP et de vitesse verticale dans les deux cas. Nous
illustrons ici les structures horizontales des deux nuages simule´s a` 6 HL lors de la premie`re nuit
(Fig. 5.6). Le champs de LWP est relativement uniforme pour le nuage pollue´ (a` droite), tandis
que le nuage pre´cipitant (a` gauche) pre´sente une structure plus he´te´roge`ne avec des zones ou` le
LWP est fortement diminue´ du fait de la se´dimentation de la bruine (Fig. 5.6, en haut).
Pour la meˆme e´che´ance, nous avons e´galement repre´sente´ les champs de vitesse verticale a`
deux niveaux proches de l’inversion : le niveau correspondant a` l’altitude moyenne a` laquelle
se trouve le sommet du nuage (note´ zct mean)
7 et le dernier niveau ou` il y a encore des mailles
nuageuses (note´ zct max)
8. A` zct mean le nuage pre´cipitant contient moins de cellules convectives
9
(ou updrafts) que le nuage pollue´ (21 par rapport a` 41). Il contient aussi moins de ’downdrafts’10
(27 contre 76 dans le cas pollue´) et leur intensite´ est plus faible que dans le cas non-pre´cipitant
(Fig. 5.6, au milieu). Cela corrobore l’hypothe`se de Stevens et al. (1998) selon laquelle la bruine
stabilise et affaiblit les courants verticaux.
Ces re´sultats sont en accord avec les e´tudes de Stevens et al. (1998) et Savic-Jovcic et Stevens
(2007) qui avaient mis en evidence les diffe´rences existantes entre un cas pre´cipitant et un cas
non-pre´cipitant de stratocumulus marin. Ainsi, les structures des nuages pre´cipitant et non-
pre´cipitant sont de meˆme nature que les morphologies de type ’open-cells’ et respectivement
’closed-cells’ qui avaient e´te´ sugge´re´es, a` une plus grande e´chelle, par les simulations de Savic-
Jovcic et Stevens (2007)11 et par les observations effectue´es pendant la campagne DYCOMS-II
(Stevens et al., 2005b). De meˆme, les courants verticaux sont plus intenses dans le cas pollue´
et ils pe´ne`trent donc plus profonde´ment dans l’inversion. Ainsi, au niveau zct max il y a encore
22 cellules convectives et 15 downdrafts, alors que, dans le cas pre´cipitant, les vitesses sont plus
faibles et il n’y a plus que 9 updrafts et 5 downdrafts (Fig. 5.6, en bas). La figure 5.7 montre
l’e´cart type (par niveau) de la vitesse verticale dans la re´gion voisine a` l’inversion. Il apparaˆıt
qu’effectivement les fluctuations de la vitesse verticale dans cette re´gion sont plus importantes
dans le cas pollue´. Cette intensite´ accrue des courants verticaux, induite par la suppression de
la bruine (Stevens et al., 1998) et par le refroidissement plus fort au sommet du nuage, re´sulte
nettement infe´rieure (jusqu’a` un facteur 10) a` la TKE re´solue. Il apparaˆıt donc ainsi que ce sont les structures
plus organise´es, explicitement repre´sente´es dans les LES, qui comptent le plus pour l’entraˆınement turbulent de
l’air sec et chaud de l’inversion.
7Le sommet du nuage, de´termine´ comme le dernier niveau ou` le contenu en eau nuageuse est supe´rieur a` 0.01
g/kg, varie d’une colonne a` une autre sur le domaine de simulation. Le niveau zct mean repre´sente donc la hauteur
du sommet du nuage, moyenne´e sur toutes les colonnes.
8Une maille est conside´re´e comme nuageuse si son contenu en eau est supe´rieur a` 0.01 g/kg.
9Une cellule convective correspond ici aux re´gions de vitesse verticale supe´rieure a` 0.25 m/s.
10Les downdrafts sont de´finis ici comme les re´gions caracte´rise´es par des vitesses verticales infe´rieures a` -0.25
m/s.
11Notons toutefois que ces simulations ont e´te´ effectue´es sur un domaine 10 fois plus e´tendu que celui utilise´
dans notre e´tude.
Chapitre 5. Impact de l’ae´rosol sur le cycle diurne 90
0.0 0.3 0.6 0.9 1.2 1.5
 qc (g/kg)
0.0
0.4
0.8
1.2
1.6
2.0
 
TK
E 
(m
2 /s
2 )
  50 cm−3
600 cm−3
0 −   6 HL
6 − 12 HL 
   > 12 HL
(a) TKE.
0.0 0.3 0.6 0.9 1.2 1.5
 qc (g/kg)
0.0
0.2
0.4
0.6
0.8
 
A 
  50 cm−3
600 cm−3
0 −   6 HL
6 − 12 HL 
   > 12 HL
(b) Efficacite´ d’entraˆınement.
0.0 0.3 0.6 0.9 1.2 1.5
 qc (g/kg) 
0.0
0.1
0.2
0.3
0.4
σ
w
in
v  
(m
/s)
  50 cm−3
600 cm−3
0 −   6 HL
6 − 12 HL 
   > 12 HL
(c) Variance de la vitesse verticale.
0.0 0.3 0.6 0.9 1.2 1.5
 qc (g/kg) 
−0.030
−0.015
0.000
0.015
0.030
 
w
’θ
v’
 (m
 K/
s)
  50 cm−3
600 cm−3
0 −   6 HL
6 − 12 HL 
   > 12 HL
(d) Flux de flottabilite´.
0.0 0.3 0.6 0.9 1.2 1.5
 qc (g/kg)
−0.2
0.0
0.2
0.4
0.6
0.8
w
e 
(cm
/s)
 
  50 cm−3
600 cm−3
0 −   6 HL
6 − 12 HL 
   > 12 HL
(e) Vitesse d’entraˆınement.
Fig. 5.5: (a) TKE (m2/s2), (b) efficacite´ d’entraˆınement A, (c) intensite´ des courants verticaux σinvw
(m/s), (d) flux de flottabilite´ (m K/s) et (e) vitesse d’entraˆınement we (m/s), en fonction du
contenu spe´cifique en eau nuageuse au sommet du nuage (g/kg). La vitesse d’entraˆınement a
e´te´ calcule´e comme we = dzi/dt−ws, ou` zi est l’altitude de l’inversion et ws est la vitesse de la
subsidence de grande e´chelle. Les points noirs et rouges correspondent aux simulations N50CCN
et N600CCN effectue´es dans le cas W6. Les valeurs repre´sentent des moyennes horaires des valeurs
de TKE, A, σinvw , w
′θv
′ et we, moyenne´es horizontalement sur le domaine de simulation. Les
points, les e´toiles et les croix correspondent respectivement aux intervalles 0-6 HL, 6-12 HL et
aux dernie`res 24 heures de simulation.
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Fig. 5.6: Champs horizontaux de LWP (en haut) ; champs de vitesse verticale a` l’altitude moyenne a`
laquelle se situe le sommet du nuage (au milieu) et au dernier niveau ou` il y a encore des mailles
nuageuses (en bas) pour les simulations N50CCN (a` gauche) et N
600
CCN (a` droite), effectue´es dans
le cas W6. Ces champs repre´sentent les valeurs instantane´es a` 6 HL lors de la premie`re nuit
de simulation.
en un flux de flottabilite´ au sommet du nuage qui est plus grand dans le cas pollue´ que dans le
cas pur (Fig. 5.5d).
Les re´sultats de ces simulations corroborent les re´sultats publie´s dans la litte´rature : ainsi,
l’affaiblissement de la se´dimentation des gouttelettes et la suppression de la bruine, associe´s a` une
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simulations N50CCN (a` gauche) et N
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augmentation de la concentration des gouttelettes, induisent une hausse du taux d’entraˆınement
turbulent au sommet du nuage. Cela provoque une expansion plus marque´e de la CLN. En
effet, la figure 5.1a montre que le sommet des nuages pollue´s monte quelques dizaines de me`tres
plus haut que celui du nuage pre´cipitant. Cependant, le fait qu’il y ait plus d’entraˆınement
dans les cas pollue´s n’explique pas entie`rement les diffe´rences d’e´volution entre ces nuages et
le nuage pre´cipitant, surtout que lors de la journe´e les taux d’entraˆınement sont comparables
dans les deux cas. Pour expliquer ces diffe´rences, il est ne´cessaire d’analyser plus attentivement
le couplage entre les impacts de l’ae´rosol et le cycle diurne.
5.2.2 Le couplage avec le cycle diurne
La figure 5.1b sugge`re un renversement dans le comportement du nuage pollue´ vers 6 HL,
lorsque le soleil se le`ve. Avant, son LWP est plus important que celui du nuage pur, mais apre`s
6 HL, il de´croˆıt plus rapidement que celui-ci. Par conse´quent, nous analyserons l’e´volution des
deux CLN sur la pe´riode de nuit 0-6 HL, puis sur la pe´riode de jour, entre 6 et-12 HL. Nous
examinerons ensuite l’e´volution des deux syste`mes lors des dernie`res 24 heures de simulation.
5.2.2.1 La pe´riode de nuit 0-6 HL
Les figures 5.8a et 5.8b montrent l’e´volution de l’e´tat thermodynamique de la CLN entre 0
et 6 HL. Les deux simulations commencent a` 0 HL avec les meˆmes profiles de θl et qt. A` 0 HL,
la couche limite se trouve dans un e´tat stable, e´tant le´ge`rement plus froide et plus humide pre`s
de la surface. Cette structure re´sulte de la pe´riode de spin-up (entre 21 et 0 HL), quand une
fraction significative de l’eau liquide a e´te´ transporte´e vers les niveaux infe´rieurs de la CLN par
la se´dimentation de la bruine (pendant la pe´riode de spin-up, CDNC est d’environ 40 cm−3).
Apre`s 0 HL, θl diminue progressivement dans la couche nuageuse pre´cipitante jusqu’a` l’ap-
parition du soleil (vers 6 HL) (Figs. 5.8a et 5.9c). Dans cette re´gion, le refroidissement radiatif
et l’accroissement du contenu en eau nuageuse par se´dimentation des gouttelettes priment sur
le re´chauffement duˆ a` l’entraˆınement turbulent, qui est faible dans ce cas, et la diminution du
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Fig. 5.8: Profils verticaux a` 0 HL (pointille´s), a` 6 HL (tirets) et a` 12 HL (traits pleins) (a) de la
tempe´rature potentielle de l’eau liquide (K), (b) du contenu spe´cifique en eau totale (g/kg) et
(c) du flux de flottabilite´ (B = g
θ
w′θv ′×10
4m2/s3) pour les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN
(rouge) effectue´es pour le cas W6. Les e´toiles indiquent dans chaque cas l’altitude de la base
du nuage.
contenu en eau nuageuse qui accompagne la formation de la bruine (Fig. 5.9a). De plus, lors de
cette pe´riode, 60 % de la quantite´ de pluie traversant la base du nuage s’e´vapore avant d’arri-
ver au sol (Fig. 5.2). Le refroidissement associe´ a` l’e´vaporation des gouttes de pluie compense
donc, en dessous du nuage, le re´chauffement provoque´ par le flux de chaleur sensible e´mis par
la surface. La tempe´rature ne varie ainsi quasiment pas dans la couche situe´e juste au-dessus de
la surface (Figs. 5.8a, 5.9a et 5.9c).
En outre, le contenu spe´cifique en eau totale reste a` peu pre`s constant dans le nuage pur
entre 0 et 6 HL, parce que la se´dimentation des gouttelettes, le transport turbulent suivant la
verticale et la formation de la bruine s’e´quilibrent. La partie infe´rieure de la couche situe´e entre
la surface et le nuage (CSN), est cependant le´ge`rement asse´che´e, car le transport d’humidite´
vers les niveaux supe´rieurs domine par rapport au gain en vapeur associe´ a` l’e´vaporation de la
bruine (Figs. 5.8b, 5.9d et 5.9f).
Cette distribution non-uniforme sur la verticale des sources de chaleur et d’humidite´ (Figs.
5.9c et 5.9f) redresse graduellement le profile de tempe´rature virtuelle potentielle (non-montre´),
re´duisant ainsi la stabilite´ thermique de la CLN pre´cipitante. En conse´quence, le me´lange tur-
bulent s’intensifie dans la couche nuageuse et dans la CSN. Ce comportement est illustre´ par
l’e´volution du profil vertical du flux de flottabilite´, repre´sente´ dans la figure 5.8c. Cependant, le
flux de flottabilite´ pre´sente encore des valeurs ne´gatives sous la base du nuage a` 6 HL, ce qui
signifie que la CLN n’est pas parfaitement me´lange´e.
Dans le cas pollue´, le LWC au sommet est plus grand et cela induit un refroidissement radiatif
plus important (Fig. 5.4a). Ne´anmoins, comme l’entraˆınement au sommet est plus intense, le
refroidissement radiatif est compense´ de manie`re plus efficace et la partie supe´rieure de la CLN
est moins refroidie que dans le cas pre´cipitant. De plus, en absence de pre´cipitations, la CSN
est fortement re´chauffe´e par le flux de surface de chaleur sensible (Figs. 5.8a, 5.9b et 5.9c).
Puisque dans ce cas la se´dimentation de la bruine ne transporte pas d’eau vers les basses couches
de la CLN, la seule source d’humidite´ pre`s de la surface est l’e´vaporation a` la surface. De
plus, comme en absence de pre´cipitations, le me´lange turbulent est plus intense, la vapeur
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d’eau est transporte´e plus efficacement de la surface vers les niveaux supe´rieures de la CLN,
ou` elle compense l’asse`chement duˆ a` l’entraˆınement turbulent (Fig. 5.9e). La CSN est donc
plus fortement asse´che´e que dans le cas pre´cipitant par le transport d’humidite´ vers les niveaux
supe´rieures de la CLN (Figs. 5.8b et 5.9e). Cette e´volution des termes sources et puits de
tempe´rature et d’humidite´ (Figs. 5.9c et 5.9f) me`ne a` une CLN parfaitement me´lange´e a` 6 HL.
Les valeurs du flux du flottabilite´, positives dans toute la couche limite, soulignent le couplage
entre le nuage pollue´ et la CSN a` la fin de la nuit (Fig. 5.8c).
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Fig. 5.9: Moyennes horaires des termes source et puits de θl, entre 0 et 6 HL, pour les cas (a) N
50
CCN (en
haut a` gauche) et (b) N600CCN (en haut au milieu) : l’advection verticale (bleu), le rayonnement
(orange), la se´dimentation des gouttelettes nuageuses (noir), l’e´vaporation de la bruine (vert),
la formation de la bruine (bleu fonce´). La somme de ces termes, qui repre´sente la variation de
θl, en K/h, est rapporte´e en rouge. Termes sources et puits de qt, entre 0 et 6 HL, pour les cas
(d) N50CCN (en bas a` gauche) et (e) N
600
CCN (en bas au milieu) : l’advection verticale (bleu), la
se´dimentation des gouttelettes nuageuses (noir), l’e´vaporation de la bruine (vert), la formation
de la bruine (bleu fonce´). La variation de qt, en g/kg/h, est repre´sente´e en rouge. Les traits
horizontaux correspondent a` l’altitude de la base du nuage a` 6 HL. A` droite, sont repre´sente´es
les variations (c) de θl (en haut) et (f) de qt (en bas) pour les 2 simulations : N
50
CCN , en noir,
et N600CCN , en rouge.
A` 6 HL, les deux nuages ont la meˆme e´paisseur, avec toutefois une base et un sommet plus
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e´leve´s dans le cas pollue´ (Fig. 5.1a). Son LWP est plus grand, meˆme si la CLN est plus chaude
et plus se`che que dans le cas pre´cipitant (Fig. 5.1b). Les profils verticaux du flux de flottabilite´
(Fig. 5.8c) montrent que, tandis que la CLN pre´cipitante est encore le´ge`rement de´couple´e, la
CLN pollue´e est parfaitement couple´e. La suppression de la bruine et le renforcement du me´lange
turbulent, qui favorisent un transport plus efficace d’humidite´ de la surface vers le nuage, ont
ge´ne´re´ un LWP plus important dans le cas non-pre´cipitant lors de la premie`re nuit de simula-
tion, malgre´ l’entraˆınement plus important. Pendant cette pe´riode, les simulations confirment
l’hypothe`se d’Albrecht (1989), qui conside´rait que l’inhibition de la bruine par l’augmentation
de la CDNC (associe´e a` une augmentation de la concentration des CCN) devait conduire a` une
augmentation du LWP.
Il est important de noter que les e´volutions diffe´rentes de la structure thermodynamique de
la CLN, dans les deux cas, doivent aussi modifier les flux de surface. Ainsi, comme l’air situe´
au-dessus de la surface est plus chaud dans le cas pollue´ (Fig. 5.8a), le flux de chaleur sensible
diminue par rapport au cas pre´cipitant (Fig. 5.10). En revanche, la quantite´ de vapeur disponible
pre`s de la surface e´tant infe´rieure a` celle du cas pre´cipitant (Fig. 5.8b), une hausse du flux de
chaleur latente se produit lors de cette premie`re nuit de simulation (Fig. 5.10). A` titre d’exemple,
la valeur du flux de chaleur sensible moyenne´e entre 2 et 6 HL est de 6 W/m2 pour le cas N600CCN
et de 8 W/m2 pour le cas N50CCN . Pour le flux de chaleur latente, les valeurs moyenne´es sur la
meˆme pe´riode sont de 33.4 et de 28.2 W/m2 pour les cas N600CCN et N
50
CCN , respectivement.
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Fig. 5.10: E´volution temporelle des flux de chaleur sensible (W/m2) (trait plein) et de chaleur latente
(tirets) (W/m2) pour les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) effectue´es dans le cas W6.
Les valeurs repre´sentent les moyennes horizontales sur le domaine de simulation, calcule´es
toutes les 10 minutes.
5.2.2.2 La pe´riode de jour (6 - 12 HL)
Avec le lever du soleil, intervient un nouveau processus physique, a` savoir l’absorption du
rayonnement solaire, qui joue un roˆle de´terminant dans l’e´volution de la couche limite (para-
graphes 2.1 et 2.2). Ainsi,
• d’une part, l’absorption du rayonnement solaire dans le nuage compense partiellement
le refroidissement au sommet du nuage duˆ au rayonnement infrarouge. Le refroidissement au
sommet e´tant moins intense, la production d’e´nergie cine´tique turbulente est diminue´e dans
cette re´gion. L’intensite´ des courants descendants ge´ne´re´s au sommet du nuage est donc re´duite,
ce qui provoque un affaiblissement du me´lange turbulent entre le nuage et la CSN. En outre, cette
re´duction de la turbulence au sommet du nuage provoque une baisse du taux d’entraˆınement.
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• d’autre part, le rayonnement solaire re´chauffe une zone plus e´paisse dans le nuage que la
couche sommitale refroidie par le rayonnement infrarouge. Cette distribution non-uniforme des
deux sources de chaleur modifie le profil de tempe´rature dans la couche limite et elle conduit
en ge´ne´ral a` une stabilisation de la couche d’air situe´e a` la base du nuage. Cela induit un
de´couplage entre la surface et le nuage, empeˆchant ainsi le transport d’humidite´ vers le nuage.
En conse´quence, la base du nuage s’e´le´ve et la couche nuageuse s’amincit.
L’interaction du rayonnement solaire avec la dynamique et la microphysique de la CLN
conduit ainsi a` une diminution progressive du LWP du nuage entre le lever du soleil et 15-16
heures locales12.
Les simulations N50CCN et N
600
CCN suivent cette tendance ge´ne´rale, mais elle montrent aussi
des diffe´rences notables. Ainsi, a` partir de 6 HL, le LWP des 2 nuages commence a` diminuer
graduellement et atteint un minimum vers 16 HL (Fig. 5.1b). Ne´anmoins, le LWP du nuage
pollue´ diminue plus fortement que celui du nuage non pollue´. La diffe´rence de LWP, observe´e
durant la nuit entre le cas pollue´ et le cas pur, se re´duit ainsi rapidement apre`s 8 HL. Vers 10
HL les 2 couches nuageuses ont la meˆme e´paisseur et le meˆme contenu en eau. A` partir de ce
moment le nuage pollue´ devient moins e´pais et contient moins d’eau que le nuage pre´cipitant
(Fig. 5.1).
Dans le nuage pur, les termes source du bilan de θl (l’absorption du rayonnement solaire,
l’entraˆınement au sommet du nuage et la diminution du contenu en eau liquide par formation de
la bruine) contrebalancent les pertes (le refroidissement radiatif et l’augmentation du contenu
en eau liquide associe´ a` la se´dimentation des gouttelettes). La couche nuageuse se re´chauffe
donc graduellement entre 6 et 12 HL (Figs. 5.11a, 5.11c et 5.8a). En outre, meˆme si le taux de
pre´cipitation au sol est quasiment nul apre`s 9 HL (Fig. 5.2), le nuage pre´cipite faiblement entre
6 et 12 HL. Or, l’e´vaporation de cette faible bruine dans la re´gion situe´e a` la base du nuage est
un facteur de´terminant pour la structure turbulente de cette CLN. Ainsi, la partie supe´rieure
de la CSN est refroidie par l’e´vaporation des gouttes de bruine. Ce refroidissement compense
partiellement le transport turbulent d’air chaud de la surface et le re´chauffement radiatif (duˆ
a` l’absorption du rayonnement solaire) dans la re´gion de transition ou` la base du nuage s’e´le`ve
d’environ 80 m entre 6 et 12 HL (Fig. 5.11a). Cependant, dans la partie infe´rieure de la CSN, le
re´chauffement provoque´ par le flux de surface de chaleur sensible l’emporte sur le refroidissement
induit par l’e´vaporation des gouttes de pluie (qui est faible dans cette re´gion). De ce fait, la CSN
est re´chauffe´e plus fortement dans ses basses couches (Fig. 5.11c).
En conse´quence, la CLN pre´cipitante se re´chauffe graduellement, avec toutefois une aug-
mentation plus marque´e de sa tempe´rature pre`s de la surface (Fig. 5.11c). Cette distribution
non-uniforme sur la verticale du re´chauffement de la CLN redresse le profile de θl lors de cette
pe´riode (Fig. 5.8a). De plus, comme l’entraˆınement turbulent est re´duit pendant cette pe´riode
(Fig. 5.5e), le sommet du nuage descend le´ge`rement (Fig. 5.8a). La quantite´ d’eau disponible
dans les dernie`res couches de la CLN est alors redistribue´e par les termes de transport (Fig.
5.11d) et le contenu spe´cifique en eau totale connaˆıt une faible augmentation dans toute la CLN
et plus particulie`rement sous la base du nuage, graˆce a` l’e´vaporation de la bruine (Figs. 5.8b
et 5.11f). Cette e´volution des variables conservatives conduit a` une diminution de la stabilite´
thermique dans la CLN pre´cipitante. En effet, les valeurs positives du flux de flottabilite´ dans
toute la CLN mettent en e´vidence que le nuage et la CSN sont couple´s a` 12 HL (Fig. 5.8c). Le
transport d’humidite´ de la surface vers le nuage est donc favorise´ et cela contribue a` maintenir
le LWP du nuage a` des valeurs supe´rieures a` 50g/m2.
12Apre`s midi, heure locale, l’intensite´ du rayonnement solaire diminue et elle devient tre`s faible apre`s 16 heures.
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Fig. 5.11: Moyennes horaires des termes source et puits de θl, entre 6 et 12 HL, pour les cas (a) N
50
CCN
(en haut a` gauche) et (b) N600CCN (en haut au milieu) : l’advection verticale (bleu), le rayonne-
ment (orange), la se´dimentation des gouttelettes nuageuses (noir), l’e´vaporation de la bruine
(vert), la formation de la bruine (bleu fonce´). La somme de ces termes, qui repre´sente la
variation de θl, en K/h, est rapporte´e en rouge. Termes source et puits de qt, entre 6 et 12
HL, pour les cas (d) N50CCN (en bas a` gauche) et (e) N
600
CCN (en bas au milieu) : l’advection
verticale (bleu), la se´dimentation des gouttelettes nuageuses (noir), l’e´vaporation de la bruine
(vert), la formation de la bruine (bleu fonce´). La variation de qt, en g/kg/h, est repre´sente´e
en rouge. Les traits horizontaux correspondent a` l’altitude de la base du nuage a` 6 et a` 12 HL.
A` droite, sont repre´sente´es les variations (c) de θl (en haut) et (f) de qt (en bas) pour les 2
simulations : N50CCN , en noir, et N
600
CCN , en rouge.
Pendant la meˆme pe´riode, la CLN pollue´e a une e´volution diffe´rente. Le taux d’entraˆınement
est toujours supe´rieur a` celui du cas pre´cipitant (Fig. 5.5e) et l’absorption du rayonnement
solaire est intensifie´e duˆ fait des valeurs plus grandes du LWP au lever du soleil. En l’absence
de bruine, il y a pas de terme de refroidissement pour compenser le re´chauffement de la zone
situe´e a` la base du nuage (Fig. 5.11b). En outre, comme la tempe´rature pre`s de la surface
augmente graduellement, le flux de chaleur sensible de´croˆıt rapidement pour atteindre des valeurs
le´ge`rement ne´gatives a` 12 HL (Fig. 5.10). La CSN est donc moins re´chauffe´e par advection de
l’air chaud de la surface, tandis que le nuage est graduellement re´chauffe´ par l’entraˆınement
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turbulent et par l’absorption du rayonnement solaire. Cette re´partition non-uniforme du taux
de re´chauffement induit l’apparition d’un saut dans le profil vertical de densite´ a` la base du
nuage, ce qui e´quivaut un de´couplage entre le nuage et la CSN. Ainsi, la re´gion ou` la base du
nuage monte de 150 m environ entre 6 et 12 HL devient le´ge`rement stable et les profils des
variables conservatives ne sont plus constants dans toute la couche limite (Figs. 5.8a et 5.8b).
Le me´lange entre le nuage et la CSN est re´duit encore plus par la diminution de la TKE
dans la CSN qui re´sulte des valeurs faibles du flux de chaleur sensible. En conse´quence, a` 12 HL
le nuage est de´couple´ de la CSN, le flux de flottabilite´ devenant ne´gatif sur une couche de 200m
sous la base du nuage (Fig. 5.8c). Ce de´couplage empeˆche le transport de vapeur de la surface
vers le nuage et la vapeur s’accumule ainsi dans la CSN (Figs. 5.11e et 5.11f). En conse´quence,
LWP de´croˆıt rapidement, atteignant a` 12 HL une valeur infe´rieure (≈ 30 g/m2) a` celle du nuage
pre´cipitant (Fig. 5.1b).
Cette e´volution de la CLN pollue´e re´sulte donc d’un couplage entre le taux plus e´leve´ d’en-
traˆınement au sommet du nuage, l’absorption plus intense de rayonnement solaire et la diminu-
tion du flux de chaleur sensible a` la surface, due au fait que la tempe´rature de l’air des basses
couches devient proche de la tempe´rature de l’oce´an. Ce couplage a une double conse´quence.
Premie`rement, la CLN devient plus chaude et plus se`che, ce qui re´duit le LWP du nuage.
Deuxie`mement, la zone situe´e juste en-dessous de la base du nuage se stabilise, le flux de flotta-
bilite´ pre´sentant des valeurs significativement ne´gatives dans cette re´gion. La CLN se de´couple
et les courants descendants ge´ne´re´s au sommet du nuage n’arrivent plus a` pe´ne´trer dans la CSN.
Dans le meˆme temps, l’air chaud et humide des basses couches ne peut plus monter pour ali-
menter la couche nuageuse en vapeur d’eau. Finalement, le LWP est re´duit encore plus que si la
CLN e´tait reste´e parfaitement me´lange´e.
5.2.2.3 Les dernie`res 24 heures de simulation
Une fois que le LWP atteint son minimum, vers 15-16 HL, le taux d’entraˆınement et par
conse´quent le re´chauffement et l’asse`chement de la couche nuageuse diminuent (Fig. 5.5e). L’in-
tensite´ du rayonnement solaire devient e´galement tre`s faible a` partir de cet instant. Dans ces
conditions, on pourrait s’attendre a` ce que la stabilite´ de la CLN soit re´duite et que la vapeur
accumule´e dans la CSN soit capable de monter pour alimenter a` nouveau la couche nuageuse. Le
nuage devrait s’e´paissir graduellement pour de´velopper le meˆme LWP que pendant la premie`re
nuit. Cependant, les re´sultats des dernie`res 24 heures de simulation montrent que cela n’est
observe´ que pour le nuage pur. Le cas pollue´ suit une e´volution irre´versible, devenant beaucoup
moins e´pais lors de la deuxie`me nuit (Fig. 5.1).
Apre`s le coucher du soleil (vers 18 HL), en l’absence de rayonnement solaire, le refroidisse-
ment duˆ au rayonnement infrarouge au sommet du nuage intensifie graduellement les courants
descendants ge´ne´re´s dans cette re´gion. Dans les deux cas, cela contribue a` re´tablir le me´lange
entre le nuage et la CSN. Les CLN redeviennent donc me´lange´es au fil des heures et les couches
nuageuses s’e´paississent. Ne´anmoins, le cycle diurne est quasi-pe´riodique seulement dans le cas
pre´cipitant.
Pour comprendre ce comportement contraste´ des deux couches nuageuses, il est utile de
comparer les profils des variables conservatives lors de la premie`re et de la deuxie`me nuit de
simulation. Nous avons donc repre´sente´ dans la figure 5.12 les moyennes horaires de θl et qt pour
la pe´riode 4 - 5 HL, lors de chaque nuit de simulation. Pendant ces 24 heures de simulation, la
CLN pre´cipitante se refroidit. On peut donc conclure que le refroidissement radiatif prime sur
le re´chauffement duˆ a` l’entraˆınement turbulent et au flux de chaleur sensible. La CLN devient
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e´galement moins e´paisse, ce qui signifie que la vitesse d’entraˆınement, moyenne´e sur les 24 heures,
est infe´rieure a` la subsidence. Quant au contenu spe´cifique en eau totale, il est pratiquement
inchange´ d’une nuit a` l’autre. Il en re´sulte donc, lors de la deuxie`me nuit, un LWP semblable a`
celui de la premie`re nuit (Fig. 5.1b). La CLN pollue´e par contre, se re´chauffe et surtout s’asse`che
lors de ces 24 heures, ce qui implique que, globalement, l’entraˆınement au sommet l’emporte sur
le refroidissement radiatif. La CLN n’est donc plus suffisamment froide et ne dispose plus d’assez
d’eau totale pour de´velloper un nuage aussi e´pais que lors de la premie`re nuit de simulation. En
conse´quence, le LWP est nettement infe´rieur lors de cette deuxie`me nuit, ayant une valeur de
50 g/m2 contre 135 g/m2 lors de la meˆme pe´riode pendant la premie`re nuit.
Ce jeu de simulations montre donc que, pour des conditions de grande e´chelle qui favorisent
l’apparition d’un cycle diurne pe´riodique dans un cas marin pur, l’augmentation de la concen-
tration des gouttelettes (associe´e a` une augmentation de la concentration des CCN) me`ne a` une
e´volution non re´versible de la CLN.
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Fig. 5.12: Profils verticaux des moyennes horaires calcule´es entre 4 et 5 HL, pendant la premie`re (tirets)
et pendant la deuxie`me nuit de simulation (traits pleins) de (a) la tempe´rature potentielle de
l’eau liquide (K) (a` gauche) et (b) du contenu spe´cifique en eau totale (g/kg) (a` droite) pour
les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) effectue´es pour le cas W6.
5.3 Influence des conditions de grande e´chelle
5.3.1 Les forc¸ages de grande e´chelle
Les simulations effectue´es dans le cas W6 ont re´ve´le´ la sensibilite´ du cycle de vie du nuage
a` la concentration des gouttelettes. Ne´anmoins, il s’agit la` d’un cas particulier pour lequel un
certain jeu de forc¸ages de grande e´chelle a e´te´ impose´. De plus, les conditions choisies favorisent
un entraˆınement important au sommet du nuage, amplifiant ainsi l’impact de ce processus sur
le cycle de vie du nuage. Il est donc inte´ressant d’examiner la sensibilite´ de la re´ponse de la CLN
aux forc¸ages de grande e´chelle. Pour cela, nous avons refait le meˆme exercice que dans le cas
W6 en variant successivement plusieurs forc¸ages.
1. pour le premier cas (note´ 1K dans ce manuscrit), la subsidence est calcule´e comme dans le
cas W6 (c’est a` dire a` partir d’une divergence de 6×10−6 s−1), mais nous avons impose´ un
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refroidissement continu de 1K/jour sur le domaine de simulation. Cela revient a` conside´rer
qu’une masse d’air plus froid est advecte´e horizontalement dans le domaine de simulation
tout au long de la pe´riode simule´e.
2. le deuxie`me cas (MST) est similaire au cas W6, sauf pour le saut d’humidite´ au sommet
de la CLN, qui est re´duit de -3g/kg a` -1g/kg.
3. enfin, le troisie`me cas (W4) utilise une divergence de 4 × 10−6 s−1 pour le calcul de la
subsidence, tandis que les autres conditions sont les meˆmes que dans le cas W6. Cette
valeur de la divergence est proche de celle propose´e par Duynkerke et Hignett (1993) pour
le cas FIRE-I, a` partir des re´analyses des sorties du mode`le de ECMWF.
Le cas 1K est suppose´ renforcer la condensation dans le domaine ; le cas MST doit re´duire
l’asse`chement de la couche limite par l’entraˆınement ; enfin le troisie`me cas (W4) doit permettre
a` la couche limite de s’e´paissir plus facilement sous l’effet de l’entraˆınement.
Dans les trois nouveaux jeux de simulation, l’augmentation de CDNC a un impact compa-
rable a` celui du cas de re´fe´rence. Ainsi, les nuages purs pre´cipitent continuellement, meˆme si le
taux de pluie faiblit pendant la journe´e (Fig. 5.14a), alors que la pre´cipitation est totalement
inhibe´e dans les cas pollue´s (non montre´). En outre, le contenu en eau au sommet des nuages
pollue´s est plus e´leve´ que celui des nuages pre´cipitants, la se´dimentation des gouttelettes devient
moins efficace et l’entraˆınement turbulent s’intensifie.
On pourrait s’attendre a` ce que les modifications des forc¸ages de grande e´chelle affectent le
LWP dans toutes les simulations. Cependant, il apparaˆıt que ce n’est le cas que pour les nuages
non-pre´cipitants. Nous allons donc analyser ici se´pare´ment l’e´volution des nuages pre´cipitants,
puis celle des nuages non-pre´cipitants.
5.3.2 E´volution des nuages pre´cipitants
La figure 5.13a montre que l’e´volution du sommet du nuage de´pend des forc¸ages de grande
e´chelle : il descend d’environ 150 m dans le cas MST, alors qu’il monte d’environ 80 m dans le
cas W4. Cependant, comme la base suit la meˆme tendance, le LWP des cas pre´cipitants est peu
modifie´ (Fig. 5.13b). Ce n’est qu’entre 12 HL et 24 HL qu’on peut observer de le´ge`res variations
du LWP, qui re´sultent d’un de´calage temporel entre les mouvements de la base et du sommet.
Cette relative insensibilite´ du LWP aux forc¸ages de grande e´chelle s’explique par un couplage
stabilisateur entre les pre´cipitations et les autres processus physiques qui gouvernent l’e´volution
de la couche limite. En effet, lorsque les forc¸ages favorisent l’accumulation d’une plus grande
quantite´ d’eau nuageuse, le taux de pre´cipitation s’intensifie en proportion. C’est par exemple
le cas entre 18 HL et 4 HL, la seconde nuit, pour les cas MST, 1K et W4 (Fig. 5.14a). Pendant
la journe´e, cette pre´cipitation s’e´vapore totalement dans la couche sous-nuageuse (Fig. 5.14a),
tandis qu’elle atteint le sol pendant la nuit. Ainsi, l’augmentation du LWP s’accompagne d’un
renforcement de la pluie qui re´sorbe l’exce`s d’eau nuageuse et rame`ne le LWP a` des valeurs
comparables pour les 4 cas.
Stevens et al. (1998) a sugge´re´ que la bruine affaiblit les courants descendants d’air nuageux
en re´duisant le contenu en eau liquide au sommet du nuage (voir explication paragraphe 2.1.7.2).
Lorsque la formation de la bruine est plus intense, la production thermique d’e´nergie cine´tique
est ainsi re´duite. En effet, on observe bien une re´duction du flux de flottabilite´ dans le nuage
et la diminution associe´e de la TKE dans les cas 1K, MST et W4, lors des pe´riodes de nuit,
quand la bruine est plus intense que dans le cas de re´fe´rence (Fig. 5.15). De plus, lors de ces
pe´riodes (et surtout lors de la deuxie`me nuit), l’e´vaporation plus intense des gouttes de bruine
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Fig. 5.13: E´volution temporelle (a) de la base et du sommet (m), et (b) du LWP (g/m2) des nuages
non pollue´s simule´s dans les cas W6 (trait plein), 1K (tirets), MST (trait interrompu) et W4
(pointille´s). Ces valeurs repre´sentent des moyennes horizontales sur le domaine de simulation,
calcule´es toutes les 10 minutes. Le sommet et la base du nuage sont calcule´s comme le plus
haut et respectivement le plus bas niveau ou` le rapport de me´lange en eau nuageuse atteint
une valeur seuil de 0.01 g/kg.
entre la base du nuage et la surface (Fig. 5.14b) produit une stabilisation plus marque´e de la
CSN. La figure 5.15c montre qu’effectivement le flux de flottabilite´ a des valeurs plus faibles,
voir ne´gatives, sous la base du nuage a` la fin de la deuxie`me nuit dans les cas 1K, MST et W4.
Le transport d’humidite´ de la surface vers le nuage est donc inhibe´ dans ces cas, limitant ainsi
l’augmentation du contenu en eau du nuage. Les 4 simulations tendent ainsi vers le meˆme LWP
a` la fin de chaque nuit (Fig. 5.13b).
Lors de la journe´e, quand la pre´cipitation est faible et qu’elle s’e´vapore en-dessous de la base
du nuage, LWP varie le´ge`rement avec les conditions de grande e´chelle. Ainsi, en l’absence d’une
formation intense des pre´cipitations, le refroidissement impose´ dans le cas 1K, l’asse`chement
moins important de la couche nuageuse dans le cas MST et l’e´le´vation du sommet du nuage
dans le cas W4, produisent un LWP plus important que le cas W6 pendant la journe´e. De plus,
l’e´vaporation le´ge`rement plus intense des gouttes de bruine sous la base du nuage compense de
manie`re plus efficace le re´chauffement duˆ a` l’absorption du rayonnement solaire, limitant ainsi
le de´couplage diurne. La re´duction diurne du LWP, et donc l’amplitude du cycle diurne, sont
de ce fait moindres dans ces cas. Cependant, une fois que la formation de la bruine redevient
active (vers 20 HL, Fig. 5.14a), le me´canisme de´crit ci-dessus redevient efficace pour re´duire les
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Fig. 5.14: E´volution temporelle des moyennes horaires (a) du taux de pre´cipitation a` la surface
(mm/jour), et (b) du taux de pre´cipitation (mm/jour) e´vapore´ sous la base du nuage pour les
nuages purs simule´s dans les cas W6 (trait plein), 1K (tirets), MST (trait interrompu) et W4
(pointille´s).
diffe´rences de LWP entre les 4 cas. Il faut remarquer enfin que, dans tous les cas, les nuages
pre´cipitants ont des cycles diurnes pe´riodiques, avec des amplitudes qui ne de´pendent que tre`s
faiblement des forc¸ages grande e´chelle.
5.3.3 E´volution des nuages pollue´s
En l’absence des pre´cipitations, l’e´volution des nuages pollue´s devient sensible aux forc¸ages
de grande e´chelle. La figure 5.16 montre toutefois que cette sensibilite´ n’est marque´e que pendant
les pe´riodes de nuit. Pendant le jour, tous les nuages tendent vers le meˆme minimum de LWP.
L’amplitude du cycle diurne est de ce fait fortement affecte´e par les modifications des forc¸ages
de grande e´chelle.
Il apparaˆıt ainsi que, pendant la premie`re nuit, l’augmentation du LWP est plus marque´e
dans les cas MST, 1K et W4. Dans le cas W4, cela est duˆ au fait que, re´duite, la subsidence
contrebalance de manie`re moins efficace l’entraˆınement au sommet du nuage. Ceci favorise donc
une e´le´vation plus rapide du sommet du nuage (Fig. 5.16a). Bien que la couche limite soit dans
ce cas le´ge`rement plus chaude et plus se`che que dans le cas W6 (Figs. 5.17a et 5.17b), la base
du nuage ne varie quasiment pas. Cela entraˆıne un e´paississement plus prononce´ de la couche
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Fig. 5.15: Profils verticaux des moyennes horaires entre 5 et 6 HL, lors de la premie`re (en haut) et de
la deuxie`me nuit (en bas), pour le flux de flottabilite´ (B = g
θ
w′θv ′ × 10
4 m2/s3), a` gauche, et
l’e´nergie cine´tique turbulente (m2/s2), a` droite, pour les nuages purs simule´s dans les cas W6
(trait plein), 1K (tirets), MST (trait interrompu) et W4 (pointille´s).
nuageuse et une augmentation de son LWP. Dans le cas 1K, la CLN est refroidie par l’advection
horizontale d’une masse plus froide (Fig. 5.17a). Cela favorise aussi une le´ge`re e´le´vation du
sommet du nuage et une augmentation du LWP. La simulation MST montre un comportement
diffe´rent, avec une descente progressive du sommet nuage plus marque´e que dans le cas W6.
La descente encore plus prononce´e de la base du nuage conduit, cependant, la` encore a` un
e´paississement du nuage et a` une augmentation de son LWP. Cela est duˆ a` l’affaiblissement de
l’entraˆınement sommital et a` une diminution de son impact, parce que l’air entraˆıne´ est plus
humide que dans le cas W6.
Ainsi, dans ces trois cas, le LWP augmente lentement jusqu’au leve´ du jour. Pour les cas W4
et 1K l’augmentation du LWP s’accompagne d’un refroidissement plus intense au sommet du
nuage, d’une condensation plus efficace dans cette re´gion et de courants descendants plus forts.
Le me´lange turbulent se renforce donc progressivement dans la CLN et il devient plus intense
que dans le cas de re´fe´rence a` la fin de la nuit (Fig. 5.17c). De ce fait, le transport d’air humide de
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Fig. 5.16: E´volution temporelle (a) de la base et du sommet (m), et (b) du LWP (g/m2) des nuages
pollue´s simule´s dans les cas W6 (trait plein), 1K (tirets), MST (trait interrompu) et W4
(pointille´s). Ces valeurs repre´sentent des moyennes horizontales sur le domaine de simulation,
calcule´es toutes les 10 minutes. Le sommet et la base du nuage sont calcule´s comme le plus
haut et respectivement le plus bas niveau ou` le rapport de me´lange en eau nuageuse atteint
une valeur seuil de 0.01 g/kg.
la surface vers le nuage devient plus efficace pour contrebalancer l’asse`chement par entraˆınement
sommital et le contenu en eau du nuage augmente. Dans le cas MST, la TKE est plus faible au
sommet du nuage et dans ce cas c’est la re´duction de l’asse`chement par entraˆınement d’un air
plus humide qui est la principale cause d’augmentation du LWP.
Le plus surprenant dans ce jeu de simulations est qu’apre`s le lever du jour, les 4 simulations
de nuage pollue´ convergent pour atteindre, vers 15 HL, le meˆme minimum de LWP, de l’ordre
de 40 g/m2. Lorsque le LWP est plus grand au lever du soleil, le couplage entre l’entraˆınement
turbulent, l’absorption du rayonnement solaire dans le nuage et la re´duction du flux de surface
de chaleur sensible conduit a` une diminution plus marque´e du LWP. De plus, meˆme si la CLN
est moins re´chauffe´e dans certains cas (MST et 1K), le flux de chaleur sensible devient (dans
tous les cas) le´ge`rement ne´gatif autour de midi, et ce jusque vers 0 HL. En conse´quence, la
turbulence n’est plus entretenue dans la CSN, ce qui amplifie le de´couplage entre le nuage et la
surface.
De`s que l’intensite´ du rayonnement solaire commence a` diminuer (apre`s 16 HL), le me´lange
turbulent entre la surface et le nuage se re´tablit graduellement, les nuages s’e´paississent et le
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Fig. 5.17: Profils verticaux des moyennes horaires entre 5 et 6 HL, lors de la premie`re nuit, pour (a) la
tempe´rature potentielle de l’eau liquide, (b) le contenu spe´cifique en eau totale (g/kg) et (c)
l’e´nergie cine´tique turbulente (m2/s2) pour les nuages pollue´s simule´s dans les cas W6 (trait
plein), 1K (tirets), MST (trait interrompu) et W4 (pointille´s).
LWP augmente, beaucoup dans le cas MST, et de moins en moins pour les cas W4, 1K et W6.
Cependant, au cours de cette deuxie`me nuit, la CLN n’est pas suffisamment froide et ne dispose
pas d’assez d’eau pour de´velopper le meˆme LWP que lors de la premie`re nuit de simulation. En
fin de la deuxie`me nuit, on observe la meˆme de´croissance du LWP et le minimum atteint par les
4 cas au cours de la deuxie`me journe´e est encore plus faible que le premier jour, de l’ordre de 20
a` 30 g/m2 (Fig. 5.16b). Les nuages pollue´s suivent ainsi une e´volution irre´versible, n’atteignant
dans aucun des cas le LWP de´veloppe´ initialement apre`s le changement de la concentration des
CCN.
5.3.4 Impact de l’ae´rosol sur le cycle diurne : sensibilite´ aux forc¸ages de
grande e´chelle
Pour illustrer de manie`re plus synthe´tique la sensibilite´ du syste`me aux forc¸ages de grande
e´chelle, nous avons repre´sente´ sur la figure 5.18 la diffe´rence relative de LWP entre le nuage
pollue´ et le nuage pre´cipitant pour chacun des 4 cas. On observe que, dans tous les cas, la CLN
manifeste le meˆme type de re´ponse a` une augmentation de CDNC. Ainsi, l’hypothe`se d’Albrecht
est confirme´e pendant la premie`re nuit, mais elle est infirme´e a` plus long terme, de`s que le
rayonnement solaire intervient.
Pendant la premie`re nuit, la diffe´rence relative de LWP entre le nuage non-pre´cipitant et le
nuage pre´cipitant est positive et elle est tre`s sensible aux conditions de grande e´chelle. Puisque
les nuages pre´cipitants e´voluent de fac¸on semblable lors de cette pe´riode (Fig. 5.13), la diffe´rence
relative est due aux e´volutions diffe´rentes des nuages pollue´s (Fig. 5.16). Pendant la journe´e,
les nuages pollue´s deviennent toujours plus fins que les nuages pre´cipitants, quelques soient les
forc¸ages de grande e´chelle. Au cours de la deuxie`me nuit, le taux d’augmentation du LWP de´pend
a` nouveau dans les cas pollue´s des forc¸ages de grande e´chelle. Dans le cas W4, le nuage pollue´
de´veloppe le meˆme LWP que le nuage non-pollue´ (a` 5 HL), et dans le casMST, il redevient meˆme
plus e´pais que celui-ci (entre 22 et 9 HL). Cependant, l’e´volution des nuages pollue´s est dans
tous les cas irre´versible, duˆ au couplage discute´ pre´ce´demment entre l’entraˆınement turbulent,
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Fig. 5.18: Diffe´rence relative (%)de LWP entre le nuage pollue´ et le nuage pur pour les cas W6 (trait
plein), 1K (tirets), MST (trait interompu) et W4 (pointille´s).
5.4 Conclusions
L’ensemble des simulations pre´sente´es dans ce chapitre a e´te´ conc¸u pour e´tudier comment le
cycle diurne d’une couche limite marine nuageuse est affecte´e par une modification de la concen-
tration des CCN et de la concentration des gouttelettes qui lui est associe´e. La me´thodologie
a e´te´ de simuler un cycle diurne pe´riodique dans des conditions pures (CDNC de 40-50 cm−3).
La meˆme simulation a ensuite e´te´ refaite en augmentant la concentration des CCN apre`s la
pe´riode de spin-up du mode`le. Cet exercice nous a permis d’analyser l’impact d’une variation
de CDNC sur diffe´rents processus, tels que la se´dimentation des gouttelettes, les pre´cipitations,
le refroidissement radiatif au sommet du nuage, les flux de surface ou l’entraˆınement turbulent,
et enfin la dynamique de la CLN.
Ces simulations ont montre´ que la CLN est tre`s sensible a` une augmentation de la concentra-
tion des gouttelettes lorsque cela me`ne a` la suppression de la bruine. La re´ponse imme´diate de la
CLN est une augmentation du LWP, confirmant ainsi l’hypothe`se d’Albrecht (1989). Cependant,
pendant la journe´e suivante, cette tendance s’inverse et les nuages pollue´s, non-pre´cipitants,
perdent leur eau liquide plus rapidement que les nuages purs. Cette e´volution est principale-
ment due a` l’intensification de l’entraˆınement turbulent au sommet des nuages pollue´s. Elle est
toutefois sensiblement renforce´e par le de´couplage diurne de la CLN, induit dans ces cas par
l’absorption du rayonnement solaire et par la re´duction du flux de chaleur sensible a` la surface.
La CLN pre´cipitante est moins affecte´e par ces processus, parce que l’e´vaporation de la bruine
compense dans la partie supe´rieure de la CSN le re´chauffement provoque´ par l’absorption du
rayonnement solaire et par l’advection d’air chaud et sec de la surface. La CLN pre´cipitante
reste ainsi mieux me´lange´e lors de la journe´e et le LWP diminue moins que dans les cas pollue´s.
Pendant la nuit suivante, les CLN pre´cipitante et pollue´e redeviennent me´lange´es et le LWP
augmente a` nouveau. Ne´anmoins, contrairement au nuage pur qui pre´sente un cycle diurne
pe´riodique, le LWP du nuage pollue´ n’atteint pas les meˆme valeurs que lors de la premie`re nuit.
Au contraire, il reste infe´rieur a` celui du nuage pre´cipitant jusqu’a` la fin de la simulation. De`s
lors que la pre´cipitation est inhibe´e, lorsque la concentration des CCN atteint 200 cm−3 dans
nos simulations, une augmentation plus forte de la concentration des CCN ne modifie pas les
re´sultats.
Une e´tude de sensibilite´ a e´te´ mene´e afin d’examiner si la re´ponse de la CLN au changement
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de CDNC de´pend du moment ou` l’augmentation de la concentration des CCN se produit. Cette
e´tude a montre´ que le LWP du nuage pollue´ de´croit et que son cycle diurne est non-pe´riodique
quelque soit l’instant ou` la concentration des CCN est augmente´e (Annexe C).
D’autres tests de sensibilite´ ont e´te´ re´alise´s pour e´valuer l’influence des forc¸ages de grande
e´chelle sur la re´ponse de la CLN a` l’augmentation de la concentration des CCN. L’exercice a donc
e´te´ refait pour diffe´rents forc¸ages, en modifiant successivement la subsidence de grande e´chelle,
le saut d’humidite´ au sommet de la couche limite ou encore en imposant une advection d’air
froid dans le domaine de simulation. Pendant la premie`re nuit, le LWP des nuages pollue´s est
toujours supe´rieur a` celui des nuages pre´cipitants, la diffe´rence e´tant tre`s sensible aux forc¸ages
impose´s. Lors de la deuxie`me nuit, la CLN pollue´e est capable de de´velopper un LWP e´gal, ou
meˆme supe´rieur, a` celui du nuage pre´cipitant quand la subsidence est re´duite ou quand l’air
de l’inversion est plus humide. Ces re´sultats sont en accord avec les pre´ce´dentes e´tudes LES
qui montraient qu’une augmentation de la concentration des gouttelettes n’induit une re´duction
du LWP, que si l’air entraˆıne´ est suffisament sec (Ackerman et al., 2004). Cependant il faut
noter que cette conclusion n’est valable que pendant les pe´riodes de nuit. Pendant le jour, nos
simulations sugge`rent que le LWP des nuages pollue´s est toujours infe´rieur a` celui des nuages
purs, quelques soient les forc¸ages de grande e´chelle impose´s, du moins dans le domaine de
variabilite´ des forc¸ages teste´s dans cette e´tude. Il apparaˆıt ainsi que des processus de re´troaction
sont capables de renforcer le taux de dissipation du LWP lorsqu’il est plus e´leve´ en fin de nuit.
Par conse´quent, tous les nuages pollue´s tendent vers le meˆme minimum de LWP a` 15 HL. Notons
enfin que c’est effectivement pendant le jour que l’impact radiatif des nuages de couche limite
est le plus important pour le climat, lorsque leur albe´do interagit avec le rayonnement solaire.
Les principaux re´sultats des simulations pre´sente´es dans ce chapitre ont fait l’objet d’une
publication (Sandu et al., 2007). Cette publication est attache´e dans l’annexe D.
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La simulation LES tri-dimensionnelle de la couche limite nuageuse nous a permis d’examiner
les interactions entre les processus physiques qui gouvernent son e´volution et de de´montrer les
me´canismes par lesquels l’ae´rosol, via l’augmentation de la concentration des gouttelettes de
nuage, peut en modifier le cycle diurne. Il n’est cependant pas envisageable aujourd’hui de re-
courir a` ce type de simulations a` tre`s haute re´solution spatiale dans les mode`les de me´so-e´chelle
ou les mode`les de climat. Dans ces mode`les, les processus nuageux se de´veloppent a` des e´chelles
infe´rieures a` la maille du mode`le et ils doivent eˆtre parame´tre´s. Il est donc essentiel d’exami-
ner comment l’effet indirect de l’ae´rosol peut eˆtre simule´ a` partir d’informations statistiques
d’ensemble des syste`mes nuageux dans la couche limite.
Deux questions se posent alors : est-il possible de calculer pre´cise´ment a` partir des valeurs
moyennes des parame`tres d’e´tat de la couche limite (i) les proprie´te´s macroscopiques du champs
de nuage et (ii) les flux d’e´nergie aux interfaces qui gouvernent son e´volution diurne. Nous
aborderons ces questions en utilisant un mode`le inte´gral (0-D), qui permet de diagnostiquer
l’e´paisseur et le LWP du nuage dans une couche limite uniforme horizontalement et parfaitement
me´lange´e verticalement. Nous aborderons ensuite la question du de´couplage dans la couche limite
et de son diagnostique a` partir des flux aux interfaces.
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6.1 Mode`le de couche limite parfaitement me´lange´e
Dans le cas d’une couche limite ide´ale, parfaitement me´lange´e ou MLM (l’acronyme anglais
pour Mixed Layer Model), les variables conservatives θl et qt sont constantes de la surface au
sommet de la CLN (Sec. 2.1.6). Les seuls facteurs qui influencent leurs e´volutions sont les flux aux
interfaces (i.e. les flux de surface incluant les pre´cipitations, l’entraˆınement turbulent au sommet
du nuage et la divergence des flux radiatifs). A partir des valeurs de ces deux parame`tres, il est
possible de diagnostiquer les proprie´te´s macrophysiques de la couche nuageuse, son e´paisseur,
le profil vertical du contenu en eau liquide, son LWP, et meˆme des proprie´te´s microphysiques,
dont le diame`tre volumique moyen des gouttelettes, si leur concentration est connue.
Le MLM sert alors de re´fe´rence pour e´valuer les e´carts de la simulation tri-dimensionnelle
par rapport a` cet e´tat ide´al. La comparaison s’effectue apre`s avoir moyenne´ horizontalement les
valeurs des variables d’e´tat sur le domaine de simulation, pour obtenir la colonne 1D e´quivalente
ou M1DC (l’acronyme anglais pour Mean 1D Column). On pourra ainsi mesurer l’e´cart au MLM
en terme d’e´nergie potentielle et examiner la production de l’e´nergie cine´tique qui est ne´cessaire
au me´lange vertical dans la couche limite. Notons cependant que le MLM ne repre´sente pas, pour
une couche limite donne´e, l’e´tat d’e´nergie potentielle minimum. En effet, des profils verticaux
stables peuvent eˆtre produits, par les pre´cipitations par exemple, dont l’e´nergie potentielle sera
infe´rieure a` celle du MLM e´quivalent.
6.1.1 Introduction et me´thodologie
La principale difficulte´ dans cette approche est de de´finir le MLM e´quivalent a` une simu-
lation tri-dimensionnelle donne´e a priori. Il est en effet important, pour la comparaison, que
la couche limite parfaitement me´lange´e s’approche aussi pre´cise´ment que possible de l’e´tat qui
serait obtenu si, sans flux d’e´nergie aux interfaces, on me´langeait artificiellement la couche limite
tri-dimensionnelle jusqu’a` ce qu’elle adopte un profil constant de θl et de qt.
On de´finit donc une masse de re´fe´rence d’air sec et une masse de re´fe´rence d’eau, qui sont
le´ge`rement supe´rieures aux masses d’air sec et d’eau comprises dans une colonne de section
unitaire et de hauteur toujours supe´rieure a` la hauteur de la couche limite, sur toute la dure´e
de la simulation. A chaque instant de la simulation tri-dimensionnelle, avec un pas de temps de
10 minutes, on calcule la hauteur de la colonne M1DC qui contient pre´cise´ment la meˆme masse
totale de re´fe´rence1. Cet ajustement a` une masse totale constante n’assure pas strictement la
conservation des masses d’air sec et d’eau se´pare´ment. Les diffe´rences sont cependant ne´gligeables
sur la dure´e des simulations conside´re´es ici, e´tant infe´rieures a` 5 %. Par ailleurs, cet ajustement
n’est utile que si on s’inte´resse a` l’e´volution temporelle des e´nergies du syste`me. Dans ce chapitre,
on ne conside`rera que les diffe´rences entre le MLM et le M1DC, si bien que l’ajustement, commun
aux deux calculs, n’a aucun impact.
On de´finit ensuite a` chaque instant la hauteur de la couche limite H, comme le niveau de
la colonne M1DC ou` le contenu en eau liquide devient infe´rieur a` 0.01 g/kg. Au dessus de H,
les valeurs de θl et de qt dans le MLM sont e´gales a` celle du champ tri-dimensionnel moyen. En
dessous de H, elles sont constantes et telles que la masse totale d’air sec et la masse totale d’eau
du MLM soient e´gales a` celles du M1DC. Dans la couche limite, les masses d’air sec et d’eau
sont donc bien toutes deux conserve´es. Ces valeurs de θl et qt sont alors utilise´es pour de´river
les profils des variables d’e´tat dans la couche limite parfaitement me´lange´e et tous les termes du
1Pour toutes les simulations analyse´es dans ce chapitre, la hauteur de re´fe´rence de 645 m varie de 6 me`tres au
maximum.
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bilan d’e´nergie, a` l’exception de l’e´nergie cine´tique qui n’est pas de´finie dans le cadre du MLM.
6.1.2 Ecarts de la simulation tri-dimensionnelle par rapport au MLM
Conside´rons tout d’abord l’e´nergie statique humide se
2. En effet, cette grandeur, qui inte`gre
les e´nergies interne, latente et potentielle, est conserve´e lors de mouvements verticaux adiaba-
tiques (Stull , 1988). Dans le MLM, elle est donc constante de la surface au sommet de la couche
limite. L’e´volution temporelle de son profil vertical dans le M1DC est repre´sente´e sur les figures
6.1a et 6.1b, ligne du haut, pour les simulations W6 N50CCN (a` gauche) et N
600
CCN (a` droite). On a
soustrait la valeur constante de se du MLM pour mieux visualiser ses petites variations suivant
la verticale. Les nuances de rouge et jaune indiquent les re´gions ou` la colonne e´quivalente a plus
d’e´nergie que le MLM. Inversement, les nuances de bleu et noir indiquent les zones ou` il y a moins
d’e´nergie que si la colonne e´tait parfaitement me´lange´e. Sur la deuxie`me ligne, les figures 6.1c
et 6.1d montrent l’e´volution temporelle du gradient vertical de cette quantite´, dse/dz, pour les
deux simulations. Les nuances chaudes repre´sentent les re´gions de gradient positif et inversement
pour les nuances froides.
On observe que, dans les deux cas, les valeurs de se dans la couche sous nuageuse sont plus
e´leve´es que dans une colonne parfaitement me´lange´e. Cela est principalement duˆ au fait les
CLN simule´es ne sont jamais parfaitement me´lange´es en vapeur. Il y a toujours un maximum de
vapeur, donc d’e´nergie latente pre`s de la surface. Dans l’ensemble, le gradient d’e´nergie statique
humide est ne´gatif dans la CSN et il est le´ge`rement positif dans la couche nuageuse. Ces figures
montrent cependant des diffe´rences notables entre les deux cas. La simulation pure (a` gauche)
s’e´carte du MLM au cours de la nuit, lorsque la bruine pre´cipite sous le nuage et s’e´vapore entre
la base du nuage et la surface. Au lever du soleil, la pre´cipitation diminue et le rayonnement
solaire est absorbe´ par la couche nuageuse. Alors, l’e´nergie statique humide se distribue plus
uniforme´ment a` travers toute l’e´paisseur de la couche limite. A l’inverse, la simulation pollue´e
affiche une e´nergie statique humide presque constante sur toute l’e´paisseur de la couche limite
pendant la nuit, tandis qu’au lever du soleil, se augmente soudainement pre`s de la surface. Dans
ce cas, c’est aussi l’e´nergie latente qui contribue le plus a` l’augmentation de se, mais son origine
est diffe´rente. Nous avons en effet montre´ au Chapitre 5 que la vapeur d’eau en provenance de la
surface s’accumule dans la couche sous-nuageuse parce que le transport vertical par la turbulence
est re´duit. Cela induit un de´ficit de vapeur dans la couche nuageuse, renforce´ par l’entraˆınement
d’air sec au sommet.
Pour e´tudier ces e´volutions en terme de stabilite´, il est aussi inte´ressant d’examiner le pro-
fil vertical du gradient de tempe´rature virtuelle. Dans une colonne parfaitement me´lange´e, ce
gradient est nul dans la CSN, tandis qu’il est positif dans la couche nuageuse. L’e´volution tem-
porelle de la diffe´rence de gradient entre le M1DC et le MLM est reproduite sur les figures 6.1e
et 6.1f. Dans les deux simulations, la couche nuageuse est le´ge`rement plus instable que dans le
MLM. Cependant, dans la CSN, la simulation pure est caracte´rise´e par une zone de stabilite´ a` la
base du nuage qui se renforce la nuit et disparaˆıt en cours de journe´e. A l’inverse, la simulation
pollue´e est dans l’ensemble plus instable que la colonne me´lange´e, sauf en de´but de journe´e ou`
elle affiche un gradient positif de tempe´rature virtuelle a` la base du nuage. Ces zones de stabilite´
ont un impact significatif sur la production d’e´nergie cine´tique dans la couche limite. On observe
ainsi sur la figure 6.1g, pour la simulation pure, une diminution de la TKE en fin de nuit et,
2L’e´nergie statique humide est donne´e par : se = (C
d
p +rtCl)T +rvLv+gz ou` C
d
p et Cl sont les capacite´s calori-
fiques a` pression constante de l’air sec et de l’eau liquide, respectivement ; Lv est la chaleur latente d’e´vaporation ;
T est la tempe´rature et rt est le rapport de me´lange en eau totale (paragraphe 2.1.3.2).
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(c)  dse/dz (J kg−1m−1),  cas pur
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(d)  dse/dz (J kg−1m−1),  cas pollué
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(e)   ∆(dθv/dz) X 103 (K/m),  cas pur 
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(f)   ∆(dθv/dz) X 103 (K/m),  cas pollué 
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(g)  TKE (J/kg),  cas pur 
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(h)  TKE (J/kg),  cas pollué 
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Fig. 6.1: E´volution temporelle des profils verticaux de la diffe´rence entre l’e´nergie statique humide du
M1DC et celle du MLM (a,b), du gradient vertical de se dans le M1DC (c,d), de la diffe´rence
de gradient vertical de tempe´rature potentielle virtuelle entre le M1DC et le MLM (e,f), et de
l’e´nergie cine´tique turbulente dans le M1DC, pour les simulations N50CCN (a` gauche) et N
600
CCN
(a` droite).
plus le´ge`rement en de´but de journe´e, tandis que, dans la simulation pollue´e (Fig. 6.1h), la TKE
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est fortement atte´nue´e pendant la journe´e.
Comme nous l’avons discute´ dans le chapitre pre´ce´dent, ces e´carts au mode`le de couche
limite parfaitement me´lange´e s’explique par des couplages entre les flux d’e´nergie aux interfaces,
le transfert radiatif et le transport diabatique de l’eau pre´cipitante dans la couche limite. Lorsque
se construit une zone de stabilite´, le syste`me accumule de l’e´nergie sous forme potentielle jusqu’a`
ce que la production d’e´nergie cine´tique facilite le transport vertical et dissipe ces zones de
stabilite´. Dans la perspective du couplage entre l’effet indirect de l’ae´rosol et le cycle diurne
de la couche limite, il est donc inte´ressant d’examiner le temps de re´ponse du syste`me a` ces
de´se´quilibres. Les figures 6.2a et 6.2b pour la diffe´rence d’e´nergie potentielle entre le M1DC et
le MLM, 6.2c et 6.2d pour la TKE dans le M1DC illustrent ce phe´nome`ne. Dans le cas pur (Fig.
6.2a), la pre´cipitation de la bruine et son e´vaporation pre`s de la surface conduisent, de nuit, a` une
couche limite plus stable que la colonne me´lange´e. La TKE de la colonne totale reste e´leve´e (Fig.
6.2c) du fait de sa production par refroidissement radiatif au sommet du nuage. Sa valeur dans
la CSN est cependant re´duite a` cause de la stabilite´ dans les basses couches. Pendant la journe´e,
la TKE totale diminue a` cause de l’absorption du rayonnement solaire, mais sa valeur dans la
CSN augmente progressivement parce que son de´couplage avec la couche nuageuse s’atte´nue.
L’e´nergie potentielle s’accumule progressivement, la TKE totale augmente a` nouveau et dissipe
cette e´nergie potentielle.
Les figures 6.2b et 6.2d, pour la simulation pollue´e, mettent bien en e´vidence le fort de´couplage
qui se produit en de´but de journe´e. Alors que pendant la nuit, la couche limite affiche une e´nergie
potentielle supe´rieure a` celle du MLM, la TKE, aussi bien sa valeur totale que sa valeur dans
la CSN, diminuent rapidement pour atteindre un minimum a` 12 HL. Durant toute la journe´e,
le syste`me accumule une e´nergie potentielle bien supe´rieure a` celle du MLM, et ce n’est qu’en
milieu de nuit que l’e´nergie cine´tique finit par re´sorber ce surplus.
Cette analyse montre que le temps de re´ponse de la couche limite a` un de´couplage et a`
l’accumulation d’e´nergie potentielle qui en re´sulte, est assez rapide compare´ au cycle diurne.
Le syste`me est ainsi ramene´ progressivement a` un e´tat proche du me´lange parfait. L’ae´rosol
cependant, via l’augmentation de la concentration des gouttelettes, affecte la re´ponse du syste`me
et son e´volution diurne. Les flux aux interfaces sont modifie´s de sorte qu’apre`s 36 heures de
simulation, le cas pur et le cas pollue´ divergent. Ce comportement est illustre´ par les figures 6.3a
et 6.3b sur lesquelles sont compare´es la base et le sommet de la couche nuageuse et le contenu en
eau condense´e totale (TWP, l’acronyme anglais pour Total Water Path, i.e. eau nuageuse plus
bruine) pour le M1DC et le MLM. Il apparaˆıt que les proprie´te´s moyennes de la simulation tri-
dimensionnelle sont tre`s proches de la solution obtenue avec une colonne parfaitement me´lange´e,
tant pour la base et le sommet de la couche nuageuse que pour le TWP. Les deux simulations,
pure et pollue´e, en revanche, divergent au cours des 36 heures de simulation, avec un nuage
pollue´ plus mince et un TWP plus faible que dans le cas pur. Cette analyse nous enseigne
que les diffe´rences entre une couche limite re´elle, e´ventuellement de´couple´e, et son e´quivalent
parfaitement me´lange´ ne sont pas un obstacle a` la pre´vision de l’e´paisseur de la couche nuageuse
et de son TWP. Par contre, ces de´couplages affectent fortement les flux d’e´nergie aux interfaces
qui de´terminent l’e´volution temporelle de la couche limite. Il est donc important de pre´voir les
conditions qui produisent le de´couplage et d’en de´finir une mesure.
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(a) Diffe´rence d’e´nergie pot., cas pur.
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(b) Diffe´rence d’e´nergie pot., cas pollue´.
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(c) TKE, cas pur.
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(d) TKE, cas pollue´.
Fig. 6.2: E´volution temporelle : (a) et (b) des diffe´rences entre l’e´nergie potentielle du M1DC et celle du
MLM, (c) et (d) de l’inte´grale verticale de l’e´nergie cine´tique turbulente, sur toute l’e´paisseur
de la CLN (e´toiles) et dans la CSN (points) pour les simulations N50CCN (a` gauche) et N
600
CCN
(a` droite).
6.2 Le de´couplage dans la couche limite
6.2.1 Introduction et me´thodologie
Dans la couche limite, les deux grandeurs conservatives θl et qt sont affecte´es par les flux aux
interfaces : a` la surface, la couche limite est re´chauffe´e et humidifie´e, tandis qu’a` son sommet elle
est re´chauffe´e et asse´che´e par entraˆınement d’air troposphe´rique. Pour identifier les conditions qui
peuvent conduire a` un de´couplage de la couche limite, nous conside´rons une couche limite donne´e
a priori, et nous calculons les flux turbulents qui sont ne´cessaires pour distribuer uniforme´ment
les flux aux interfaces de θl et qt dans toute l’e´paisseur de la couche limite. En d’autres termes,
nous cherchons les conditions pour que θl et qt augmentent ou diminuent de la meˆme quantite´,
quelque soit l’altitude, sur la pe´riode de temps conside´re´e. Puisqu’a` tout niveau, les variations
de θl et qt sont e´gales a` la divergence de leurs flux turbulents, cette condition s’exprime en
posant que les profils verticaux des flux de θl et qt sont line´aires entre la surface et le sommet
de la couche limite (Fig. 2.4). Leurs pentes sont telles que les flux aux interfaces infe´rieure et
supe´rieure soient bien e´gaux aux flux de θl et qt qui sont donne´s a priori (Eqs. 2.28). Une
interpolation line´aire entre ces deux interfaces permet donc de calculer les flux (Eq. 2.27, Sec.
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Fig. 6.3: E´volution temporelle (en heure locale) (a) de la base et du sommet (m) (en haut) et (b) du
contenu en eau condense´e totale (TWP) du nuage (g/m2) (en bas) pour les M1DC des simula-
tions N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) effectue´es pour le cas W6 (traits pleins) et pour les MLM
associe´s (tirets). Les valeurs correspondant aux simulations repre´sentent des moyennes hori-
zontales sur le domaine de simulation, calcule´es toutes les 10 minutes. Le sommet et la base
du nuage sont calcule´s comme le plus haut et respectivement le plus bas niveau ou` le rapport de
me´lange en eau nuageuse atteint une valeur seuil de 0.01 g/kg.
2.1.7.1) et, par conse´quent, les taux de variation de θl et qt a` tout niveau :
(
dφ
dt
)ML = −
∂w′φ′
∂z
= −
w′φ′(zi)− w′φ′(0)
zi − z(0)
, (6.1)
ou` φ = {θl, qt} et l’indice ML (Mixed Layer) fait re´fe´rence a` la couche limite parfaitement
me´lange´e. Les flux w′φ′(zi) et w′φ′(0) sont donne´s par les e´quations 2.28 (Sec. 2.1.7.1).
A partir des flux de θl et qt on peut alors de´duire le flux de flottabilite´, a` chaque niveau
de la CLN (Eq. 2.30). Aux niveaux ou` ce flux prend des valeurs ne´gatives, un de´couplage peut
se produire parce que la turbulence agit contre les forces de flottabilite´ et qu’elle est convertie
en e´nergie potentielle. Le risque de de´couplage de la couche limite peut donc se mesurer par le
rapport des inte´grales du flux de flottabilite´ sur les niveaux ou` cette flottabilite´ est respectivement
ne´gative et positive (Turton et Nicholls, 1987; Stevens, 2000a) (Eq. 2.26).
Lorsque R est grand, comme dans une couche limite qui serait re´chauffe´e par le haut et
refroidie par le bas, les re´gions de flottabilite´ ne´gative sont majoritaires et l’e´nergie cine´tique
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turbulente sera rapidement consomme´e contre les forces de flottabilite´. Le me´lange n’est pas
efficace et un de´couplage peut apparaˆıtre. A l’inverse, lorsque R est petit, les forces de flottabilite´
produisent de l’e´nergie cine´tique turbulente qui contribue au me´lange et a` la redistribution de
θl et qt a` travers toute l’e´paisseur de la couche limite.
Dans la couche limite nuageuse pre´cipitante, cette me´thode ne peut pas eˆtre applique´e aussi
simplement parce que deux processus additionnels requie`rent une attention particulie`re.
• Les flux radiatifs solaire et infra-rouge thermique sont respectivement source et puits de
chaleur sensible. Ils pe´ne`trent la couche limite par ses interfaces supe´rieure et infe´rieure,
mais ils sont directement distribue´s a` travers l’e´paisseur de la couche limite, sans avoir a`
eˆtre transporte´s par les mouvements turbulents. Par conse´quent, leurs contributions aux
variations de θl ne doivent pas eˆtre prises en compte dans le calcul des flux turbulents qui
sont ne´cessaires pour restaurer une couche me´lange´e.
• La pre´cipitation de la bruine et la se´dimentation des gouttelettes a` l’inte´rieur de la couche
limite ne sont pas conside´re´es comme des flux de θl et qt a` travers les interfaces, sauf
lorsque la pre´cipitation atteint le sol, mais ils contribuent a` redistribuer la chaleur latente
a` l’inte´rieur de la couche limite sans recourir a` la turbulence. Leurs contributions locales
aux variations de θl et de qt ne doivent donc pas non plus eˆtre prises en compte dans le
calcul des flux turbulents ne´cessaires a` la restauration de la couche me´lange´e :
(
dθl
dt
)turb(z) = (
dθl
dt
)ML − (
dθl
dt
)rad(z)− (
dθl
dt
)precip(z),
(
dqt
dt
)turb(z) = (
dqt
dt
)ML − (
dqt
dt
)precip(z). (6.2)
Pour appliquer la me´thode de´crite ci-dessus, il sera donc ne´cessaire de comptabiliser les contri-
butions du transfert radiatif et de la pre´cipitation aux variations locales de θl et de qt avant de
calculer le flux de flottabilite´ qui de´termine l’e´tat de me´lange de la couche limite.
6.2.2 Les flux aux interfaces
Les figures 6.4a et 6.4b montrent l’e´volution temporelle des flux de θl et de qt aux interfaces
correspondant aux CLN pure et pollue´e simule´es dans le casW6. La divergence des flux radiatifs
est sensiblement la meˆme pour ces deux simulations, tandis que les flux de surface (incluant les
pre´cipitations au sol, Eqs. 2.28b et 2.28d) et l’entraˆınement sommital montrent des diffe´rences
notables. De nuit, le flux de surface de θl, dans le cas pur, est plus important que dans le
cas pollue´, alors que l’inverse se produit pour le flux de qt. L’entraˆınement sommital est plus
efficace dans le cas pollue´ (Fig. 6.4c), surtout pendant les 12 premie`res heures de simulation.
Ceci renforce le flux sommital de θl et diminue le flux de qt dans cette simulation, compare´ au
cas pur. En effet, l’air entraˆıne´ au sommet de la couche limite est plus chaud et plus sec que
celui de la couche nuageuse. Les bilans de ces flux pour θl et qt sont repre´sente´s sur les figures
6.5a et 6.5b respectivement. Ils montrent que c’est surtout pendant les 12 premie`res heures de
simulation que la couche limite pollue´e se re´chauffe et s’asse`che plus que dans le cas pur.
6.2.3 La pe´riode de nuit 3-6 HL
A partir des flux de θl et de qt aux interfaces, et des taux de variation de θl et de qt en
fonction de l’altitude qui re´sultent du transfert radiatif et de la pre´cipitation, tels qu’ils sont
simule´s par le mode`le tri-dimensionnel, nous pouvons maintenant calculer ce que devraient eˆtre
les profils verticaux des flux turbulents ne´cessaires pour maintenir la couche limite dans un e´tat
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Fig. 6.4: E´volution temporelle des flux aux interfaces de la CLN : (a) flux de θl (en haut) : le flux
duˆ a` l’entraˆınement turbulent, −we∆θl (points), le flux duˆ a` la divergence des flux radiatifs
nets (losanges) et le flux a` la surface (Eq. 2.28b) (e´toiles), (b) flux de qt (au milieu) : le flux
duˆ a` l’entraˆınement turbulent, −we∆qt (points) et le flux a` la surface (Eq. 2.28d) (e´toiles)
pour les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) effectue´es pour le cas W6. (c) La vitesse
d’entraˆınement pour les meˆmes simulations (en bas).
me´lange´. Les figures 6.6, en haut pour le cas pur et en bas pour le cas pollue´, synthe´tisent
les re´sultats. La colonne de gauche, pour les flux de θl, montre les profils du flux radiatif F
θl
rad
(jaune), du flux de pre´cipitation F θlprecip (bleu), et du flux turbulent F
θl
turb (noir) qui est ne´cessaire
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Fig. 6.5: E´volution temporelle des moyennes horaires des bilans : (a) de θl (en haut) et (b) de qt (en
bas) pour les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge) du cas W6. Ces bilans repre´sentent
la somme des flux de θl et de qt aux interfaces de la CLN.
pour obtenir le flux total line´aire repre´sente´ en tirete´. De meˆme pour les flux de qt (colonne du
milieu), sont repre´sente´s le flux de pre´cipitation F qtprecip (bleu) et le flux turbulent F
qt
turb (noir)
ne´cessaire pour obtenir un flux total line´aire (tirete´). La colonne de droite montre les flux de
flottabilite´ re´sultants a` partir de F θlturb et F
qt
turb.
Dans la colonne de gauche, on peut noter que les flux radiatifs sont sensiblement les meˆmes
dans les deux simulations et qu’ils refroidissent le sommet de la couche nuageuse, tandis qu’ils
en re´chauffent la base. En revanche, les pre´cipitations sont tre`s diffe´rentes. Dans le cas pur,
la pre´cipitation atteint le sol. Elle provoque une diminution de θl vers la base du nuage, en y
transportant le contenu en eau liquide depuis le sommet, ce qui conduit, dans la colonne du
milieu, a` une diminution de qt dans la partie supe´rieure de la couche nuageuse. Les flux turbu-
lents contrebalancent principalement les contributions des pre´cipitations. Dans le cas pollue´, la
pre´cipitation est tre`s re´duite et les flux turbulents contrebalancent les flux radiatifs.
Dans cette pe´riode de fin de nuit, on peut constater que le flux de flottabilite´ dans le cas pollue´
est partout positif. C’est pourquoi cette simulation produit une couche limite bien me´lange´e.
En revanche, le flux de flottabilite´ calcule´ dans la simulation pure re´ve`le une zone de flottabilite´
ne´gative sous la base du nuage qui est responsable du le´ger de´couplage de cette couche limite
pendant la nuit.
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Fig. 6.6: Moyennes sur la pe´riode 3 - 6 HL des flux des variables conservatives, θl (a` gauche) et qt (au
centre), et des flux de flottabilite´, pour les cas N50CCN (en haut) et N
600
CCN (en bas). Le trait
horizontal indique le niveau de la base du nuage, moyenne´ sur la pe´riode 3-6 HL.
6.2.4 La pe´riode de jour 9-12 HL
La figure 6.7 est identique a` la figure 6.6 pour la pe´riode 9-12 HL. Pendant la journe´e
les pre´cipitations sont re´duites, mais elles restent significatives pour le cas pur, produisant un
accroissement de θl et une diminution de qt, principalement au sommet de la couche nuageuse
ou` l’eau condense´e est transporte´e vers les bas niveaux. Dans le cas pollue´, la meˆme tendance
est observe´e, mais beaucoup plus re´duite et limite´e a` la couche nuageuse. Les flux radiatifs sont
plus importants que pendant la nuit a` cause du flux solaire qui re´chauffe la couche nuageuse
dans toute son e´paisseur.
Pour ce qui concerne les flux de flottabilite´, la situation s’est inverse´e. La cas pur montre
partout un flux de flottabilite´ positif, tandis que le cas pollue´ est caracte´rise´ par une zone
d’environ 200 m sous la base du nuage, ou` le flux de flottabilite´ est maintenant ne´gatif, ce qui
explique le de´couplage de cette couche limite pendant la matine´e.
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(f) Flux de flottabilite´, cas pollue´.
Fig. 6.7: Identique a` la figure 6.6 pour la pe´riode 9 - 12 HL.
6.2.5 Crite`re de de´couplage
Suivant Turton et Nicholls (1987), Stevens (2000a) propose un crite`re de de´couplage qui
s’appuie sur le rapport des aires ne´gatives sur les aires positives du flux de flottabilite´ (Eq. 2.26,
Sec. 2.1.7.1).
La figure 6.8a montre l’e´volution temporelle de ce crite`re pour les deux simulations W6.
Pendant la premie`re nuit, le crite`re est plus e´leve´ pour le cas pur, mais, au lever du soleil, vers
8 HL, la situation s’inverse et la valeur du crite`re de de´couplage prend des valeurs tre`s e´leve´es
dans le cas pollue´. On peut en mesurer les conse´quences en observant l’e´volution temporelle
de la diffe´rence de contenu en eau condense´e totale (TWP) entre le MLM et la simulation tri-
dimensionnelle, qui est repre´sente´e sur la figure 6.8b. Pendant la nuit, le cas pollue´ est tre`s
proche de son MLM, tandis que le TWP du cas pur est infe´rieur a` celui du MLM. La situation
s’inverse un peu apre`s que le crite`re de de´couplage ait atteint son maximum, vers 9 HL. Le cas
pur se rapproche progressivement de sa re´fe´rence parfaitement me´lange´e, tandis que le nuage du
cas pollue´ est re´duit de presque 50 % en TWP par rapport au MLM. Au cours de la deuxie`me
nuit, les deux simulations se rapprochent du cas ide´al parfaitement me´lange´.
121 6.2. Le de´couplage dans la couche limite
  0   4   8  12  16  20   0   4   8  12
temps (heure locale)
0
5
10
15
20
R 
(%
)
(a) Crite`re de de´couplage.
  0   4   8  12  16  20   0   4   8  12
temps (heure locale)
0
20
40
60
80
∆T
W
P 
(%
)
(b) Diffe´rence de TWP.
Fig. 6.8: E´volution temporelle des moyennes horaires : (a) du crite`re de de´couplage R et (b) de la
diffe´rence de contenu en eau condense´e totale (TWP) entre le MLM et la simulation tri-
dimensionnelle associee´ N50CCN (noir) ou N
600
CCN (rouge).
Par de´finition, lorsque R est grand la CLN n’est pas parfaitement couple´e et les mouvements
turbulents sont atte´nue´s dans la couche sous-nuageuse. Une corre´lation doit donc apparaˆıtre
entre R et la variance de la vitesse verticale, w′2, qui est une bonne mesure de la turbulence
dans la CLN. L’analyse de la section 2.2.2 a montre´ que, de nuit, le profil vertical de la variance
de vitesse verticale, w′2, pre´sente des valeurs importantes dans toute la CLN, avec un maximum
pre`s du sommet du nuage. Par contre, de jour, lorsque la CLN est de´couple´e, le profil de w′2
pre´sente un maximum plus faible que la nuit dans la couche nuageuse et un minimum dans la
re´gion situe´e sous la base du nuage. Ce phe´nome`ne est illustre´ dans la figure 6.9, ou` nous avons
repre´sente´ a` titre d’exemple les profils verticaux de w′2 issus de la simulation N600CCN a` 5 HL
(CLN couple´e) et a` 12 HL (CLN de´couple´e). Pour quantifier ce phe´nome`ne, nous conside´rons
le rapport entre la valeur minimum et la valeur maximum de w′2 (Rw′2) dans la CLN. Ainsi,
pour une CLN de´couple´e Rw′2 est faible, tandis qu’il tend vers 1 lorsque la couche limite est
bien me´lange´e (Fig. 6.9).
La figure 6.10 montre les valeurs du crite`re de de´couplage R en fonction du rapport Rw′2
pour l’ensemble des simulations (les cas W6, W4, 1K et MST). Lorsque R est supe´rieur a` 5 %,
les valeurs de Rw′2 sont faibles, ce qui refle`te bien un de´couplage. En revanche, la re´ciproque
n’est pas toujours vraie. Dans certaines situations, le minimum de la variance de vitesse verti-
cale reste marque´, alors que R a des valeurs tre`s faibles. Il peut s’agir alors d’un phe´nome`ne
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Fig. 6.9: Profils verticaux de la variance de la vitesse verticale a` 5 HL et a` 12 HL pour la simulation
N600CCN effectue´e pour le cas W6. Les minimum (e´toiles) et les maximum (points) utilise´s pour
le calcul de Rw′2 sont indique´s sur chaque profil. Les valeurs correspondantes de Rw′2 sont
aussi rapporte´es sur la figure.
d’hyste´re´sis conside´rant qu’un certain temps est ne´cessaire, apre`s que le de´couplage ait disparu,
pour reconstituer un niveau d’e´nergie cine´tique turbulente significatif a` tous niveaux.
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Fig. 6.10: Moyennes horaires du crite`re de de´couplage R (%) en fonction des moyennes horaires du
rapport Rw′2 , pour les cas purs (noir) et pollue´s (rouge) simule´s dans les cas W6 (points), 1K
(losanges), MST (triangles) et W4 (e´toiles).
6.3 Conclusions
Apre`s avoir, dans le chapitre 5, examine´ dans le de´tail les processus physiques qui gouvernent
l’e´volution de la couche limite et de´montre´ les me´canismes par lesquels l’ae´rosol affecte le cycle
diurne, nous avons aborde´, dans ce chapitre, le proble`me d’une manie`re plus synthe´tique. Pour
les simulations pure et pollue´e du cas W6, nous avons calcule´, a` chaque instant de la simula-
tion tri-dimensionnelle (avec une pe´riodicite´ de 10 min), les valeurs de θl et de qt d’une colonne
parfaitement me´lange´e (MLM) de meˆme hauteur et qui contient les meˆmes masses d’air sec et
d’eau totale que la moyenne horizontale du domaine tri-dimensionnel. La comparaison entre la
simulation tri-dimensionnelle et le MLM nous a permis d’analyser plus pre´cise´ment les variations
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des profils de l’e´nergie statique humide et des profils de stabilite´ verticale qui sont induites par
l’ae´rosol, via l’augmentation de la concentration des gouttelettes. L’e´volution de la couche limite
est gouverne´e par les flux de chaleur sensible et latente aux interfaces, mais ces flux sont parti-
culie`rement sensibles a` la stratification verticale de θl et de qt dans la couche limite. En inhibant
la formation des pre´cipitations, l’ae´rosol affecte principalement les interactions entre le transport
vertical diabatique de l’eau condense´e et le transfert radiatif. Ainsi, la simulation pure subit un
de´couplage dans la couche sous nuageuse pendant la nuit, alors que la simulation pollue´e reste
bien me´lange´e. A l’inverse, le matin, lorsque l’absorption du rayonnement solaire devient signifi-
cative, la simulation pure redevient me´lange´e, tandis que, dans la simulation pollue´e, la couche
nuageuse est fortement de´couple´e de la surface. Ces de´couplages et les modifications des profils
verticaux de θl et de qt qui en re´sultent sont responsables des diffe´rences d’e´volution temporelle
entre les deux simulations. Partant d’un meˆme e´tat a` 0 HL, les deux simulations divergent rapi-
dement, la simulation pure suivant un cycle pe´riodique, tandis que, dans la simulation pollue´e,
la couche limite se re´chauffe et s’asse`che, et le nuage s’amincit, sans jamais retrouver le contenu
en eau inte´gre´ de la premie`re nuit.
Nous avons aussi montre´ que la couche limite tri-dimensionnelle reste toujours proche du
cas ide´al parfaitement me´lange´. En effet, lors des de´couplages, l’e´nergie potentielle du syste`me
augmente jusqu’a` ce que la production d’e´nergie cine´tique turbulente devienne suffisante pour
ramener le syste`me vers un e´tat bien me´lange´. Ainsi, les hauteurs de la base et du sommet du
nuage et son contenu en eau condense´e inte´gre´ dans les simulations tri-dimensionnelles restent
assez proches des valeurs calcule´es pour les MLM correspondants, quoique toujours infe´rieurs.
L’analyse des conditions de de´couplage nous a montre´ que la pre´cipitation et son interac-
tion avec le rayonnement, jouent un roˆle de´terminant dans l’apparition de zones ou` le flux de
flottabilite´ devient ne´gatif et qui sont a` l’origine des de´couplages. Le mode`le de couche limite
parfaitement me´lange´e est donc un outil inte´ressant pour analyser les proprie´te´s e´nerge´tiques de
la couche limite et diagnostiquer la couverture nuageuse. Cependant, ce mode`le, par de´finition,
ne peut repre´senter les variations internes a` la couche limite des distributions verticales de θl et
de qt, qui, a` terme, de´terminent les flux aux interfaces et l’e´volution diurne de la couche limite.
Pour simuler l’effet indirect de l’ae´rosol, il sera donc ne´cessaire de recourir a` une repre´sentation
uni-dimensionnelle qui soit capable de simuler son impact sur les distributions verticales de la
chaleur et de l’eau dans ses phases vapeur, nuageuse et pre´cipitante.
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7.1 Conclusions ge´ne´rales
La communaute´ scientifique internationale accorde actuellement une attention particulie`re
aux effets de l’ae´rosol anthropique sur le climat. Ne´anmoins, ces effets, et plus particulie`rement
les effets indirect et semi-direct, sont encore mal connus, ce qui rend difficile l’estimation du
forc¸age radiatif global de ces particules. Nous nous sommes inte´resse´s ici a` l’impact indirect
de l’ae´rosol dans les nuages de couche limite, qui fait re´fe´rence a` sa capacite´ a` modifier la
concentration des gouttelettes nuageuses et par la` l’efficacite´ du processus de formation des
pre´cipitations. L’approche expe´rimentale ne permet pas aujourd’hui de documenter ni de quan-
tifier cet effet parce qu’il n’est pas possible, dans l’e´volution observe´e d’un syste`me nuageux,
de diffe´rencier l’impact de l’ae´rosol de celui des forc¸ages dynamiques de grande e´chelle. En re-
vanche, la mode´lisation nume´rique a` re´solution spatiale fine a permis de simuler l’effet indirect
de l’ae´rosol sur la dynamique des nuages de couche limite. Des simulations de couche limite
nocturne ont en particulier montre´ que cet impact de´pend des proprie´te´s thermodynamiques de
l’atmosphe`re libre au dessus de la couche limite. Lorsque l’atmosphe`re libre est suffisamment
humide, l’inhibition des pre´cipitations par l’ae´rosol limite les pertes d’eau condense´e dans le
nuage, et son contenu en eau inte´gre´, donc son albe´do, augmentent, comme l’avait pre´vu Al-
brecht (1989). Par contre, lorsque l’atmosphe`re libre est tre`s se`che et chaude, l’entraˆınement
sommital augmente et il asse`che progressivement la couche limite, dont le contenu en eau et
l’albe´do diminuent.
Nous avons poursuivi dans cette voie en e´tudiant le couplage de l’effet indirect de l’ae´rosol
avec le cycle diurne de la couche limite. Pour e´viter tout effet semi-direct, nous n’avons conside´re´
que des particules d’ae´rosol tre`s peu absorbantes de type sulfate. Nous avons utilise´ le mode`le
Meso-NH (Lafore et al., 1998), apre`s avoir se´lectionne´ un ensemble de parame´trisations parti-
culie`rement bien adapte´es a` la simulation des stratocumulus de couche limite. Ces parame´trisations
avaient de´ja` e´te´ valide´es par les travaux ante´rieurs de Chosson (2006) pour la simulation
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des nuages de couche limite et de leurs proprie´te´s radiatives, de Geoffroy (2007) pour la pa-
rame´trisation de la microphysique et de Thouron (2006) pour le transfert radiatif. Pour valider
le mode`le plus spe´cifiquement sur un cas de cycle diurne, nous avons simule´ le cas FIRE-I (Hi-
gnett , 1991; Blaskovic et al., 1991; Duynkerke et Hignett , 1993) qui avait servi de re´fe´rence pour
les expe´riences de comparaison de mode`les dans le cadre d’EUROCS (Duynkerke et al., 2004).
L’expe´rience a consiste´ a` simuler un cycle diurne de 36 heures, commenc¸ant a` 0 HL (apre`s
3 heures de spin-up). Les forc¸ages de grande e´chelle du cas FIRE-I ont e´te´ le´ge`rement modifie´s
pour que le mode`le simule un nuage suffisamment e´pais pour pre´cipiter lorsque l’ae´rosol est de
type marin pur (50 cm−3), et pour que son cycle diurne soit sensiblement pe´riodique. Cette
dernie`re condition n’est pas essentielle, mais elle facilite l’interpre´tation des re´sultats. La meˆme
simulation a e´te´ ensuite re´pe´te´e en augmentant la concentration des noyaux de condensation,
progressivement a` 200 cm−3, puis a` 600 cm−3. Les concentrations de gouttelettes re´sultantes
sont de 40-50 cm−3, pour le cas pur, et de 130-140 cm−3 et 220-240 cm−3, respectivement, pour
les deux cas pollue´s.
Partant du meˆme e´tat et subissant les meˆmes forc¸ages de grande e´chelle, les simulations
suivent des trajectoires tre`s diffe´rentes. La simulation pure de´veloppe un contenu en eau condense´e
inte´gre´ significatif pendant la nuit et la pre´cipitation de bruine atteint le sol. Pendant la journe´e,
le nuage se dissipe le´ge`rement a` cause de l’absorption du rayonnement solaire, et la pre´cipitation
de bruine s’affaiblit et s’e´vapore presque totalement avant d’atteindre la surface. La deuxie`me
nuit, sous l’effet du refroidissement radiatif au sommet de la couche nuageuse, celle ci s’e´paissit
et le nuage, ainsi que la pre´cipitation, retrouvent un e´tat tre`s proche de celui de la premie`re
nuit. Les simulations pollue´es suivent une e´volution diffe´rente. Au cours de la premie`re nuit, le
contenu en eau condense´e inte´gre´ atteint des valeurs plus e´leve´es que dans la simulation pure,
mais la pre´cipitation est inhibe´e a` cause de la forte concentration de gouttelettes. Ceci corrobore
l’hypothe`se d’Albrecht (1989). Au lever du jour cependant, la couche nuageuse s’amincit pro-
gressivement et elle devient plus fine que celle de la simulation pure vers 10 HL. Il est inte´ressant
de noter que les deux simulations pollue´es suivent des trajectoires semblables. Cela signifie que
l’impact de l’ae´rosol n’est significatif que lorsque la concentration de gouttelettes atteint un
seuil suffisant pour inhiber le de´clenchement des pre´cipitations. Au dela` de ce seuil, une aug-
mentation supple´mentaire de l’ae´rosol et de la concentration des gouttelettes a peu d’effet sur la
dynamique du nuage. Ce seuil cependant de´pend de l’e´paisseur du nuage et de son contenu en
eau inte´gre´. En effet, le de´clenchement des pre´cipitations se produit lorsque le diame`tre des plus
grosses gouttelettes atteint une dimension suffisante pour amorcer le processus de collection.
Or ce diame`tre maximum de´pend a` la fois de la concentration des gouttelettes et des valeurs
maximales du contenu en eau nuageuse, donc de l’e´paisseur du nuage.
L’analyse des simulations a montre´ que l’entraˆınement sommital est renforce´ dans les cas
pollue´es. Cependant, elle ne re´ve`le pas de relation simple entre la vitesse d’entraˆınement, d’une
part, et le contenu en eau nuageuse au sommet du nuage, ou l’efficacite´ de l’entraˆınement, d’autre
part, comme l’avaient sugge´re´ respectivement Ackerman et al. (2004) et Bretherton et al. (2007).
L’analyse des champs tri-dimensionnels sugge`re plutoˆt que c’est la morphologie des cellules
convectives qui est affecte´e par les pre´cipitations, comme l’avait propose´ Savic-Jovcic et Stevens
(2007). Dans les simulations pollue´es, les cellules sont plus nombreuses, plus petites ; les courants
verticaux sont plus intenses et ils pe´ne`trent plus profonde´ment dans la couche d’inversion. La
structure horizontale de la convection est diffe´rente avec des circulations du type ’open-cells’
pour le cas pre´cipitant et des circulations du type ’close-cells’ pour le cas non-pre´cipitant.
Pour mieux comprendre la nature de ces diffe´rences, nous avons examine´ la structure in-
terne de la couche limite et son e´tat de me´lange. Dans la simulation pure, la couche limite
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est le´ge`rement de´couple´e de la couche sous-nuageuse pendant la nuit, lorsque l’e´vaporation des
pre´cipitations refroidit la couche sous-nuageuse. Au lever du soleil, la pre´cipitation diminue, elle
n’atteint plus la surface, et son e´vaporation sous la base du nuage compense le re´chauffement
par absorption du rayonnement solaire. La couche limite pure est alors caracte´rise´e par un pro-
fil vertical de tempe´rature virtuelle neutre et elle reste bien me´lange´e. Pour la couche limite
pollue´e, le contraire se produit. La nuit, elle est bien me´lange´e par les courants ge´ne´re´s par le
refroidissement radiatif au sommet et parce que le profil de tempe´rature virtuelle reste neutre en
l’absence de pre´cipitations sous le nuage. Au lever du soleil, le re´chauffement radiatif a` la base
du nuage produit une barrie`re de stabilite´ et la couche nuageuse est de´couple´e de la surface. Par
ailleurs, l’accumulation de chaleur sensible et latente pre`s de la surface inhibe les flux turbulents.
La couche limite pollue´e est alors chauffe´e et asse´che´e par l’entraˆınement renforce´ a` son sommet,
et elle n’est plus alimente´e en vapeur d’eau par la surface. En conse´quence, la couche nuageuse
s’amincit conside´rablement. Au coucher du soleil, la barrie`re de stabilite´ s’estompe et le me´lange
est re´active´. La couche limite pollue´e a cependant accumule´ une telle quantite´ de chaleur et un
tel de´ficit d’humidite´, qu’elle n’est pas capable, au cours de la deuxie`me nuit de reconstituer une
couche nuageuse aussi e´paisse que la premie`re.
Des tests de sensibilite´ aux forc¸ages de grande e´chelle ont montre´ que la subsidence, l’advec-
tion horizontale et les proprie´te´s thermodynamiques de l’atmosphe`re libre ont un impact sur ces
diffe´rences de comportement et sur la capacite´ du syste`me pollue´ a` reconstituer la deuxie`me nuit
le meˆme contenu en eau nuageuse que la premie`re. En revanche, l’amincissement de la couche
pollue´e le jour est plus syste´matique et il apparaˆıt peu sensible aux forc¸ages de grande e´chelle.
Or c’est durant la journe´e que l’impact de l’ae´rosol sur le bilan radiatif est le plus sensible parce
qu’il affecte l’albe´do du nuage.
Pour mieux illustrer ces diffe´rences de comportement, nous avons analyse´ les simulations
d’une manie`re plus globale, en conside´rant les bilans d’e´nergie dans la couche limite et en com-
parant les simulations tri-dimensionnelles a` leur e´quivalent parfaitement me´lange´. Il apparaˆıt
que les simulations tri-dimensionnelles restent proches de leur e´quivalent parfaitement me´lange´
et que les diagnostiques de l’e´paisseur de couche nuageuse et du contenu en eau condense´e inte´gre´
obtenus avec ce mode`le simplifie´ sont e´quivalents a` ceux des simulations. En revanche, les flux
d’e´nergie aux interfaces infe´rieure et supe´rieure de la couche limite sont tre`s diffe´rents entre une
simulation pure et une simulation pollue´e.
En conclusion, partant d’un meˆme e´tat a` 0 HL, les simulations pure et pollue´e divergent
rapidement parce que les flux aux interfaces sont tre`s sensibles a` la structure interne de la
couche limite. Des de´couplages entre la couche nuageuse et la surface peuvent se produire, qui
ont un impact significatif sur ces flux aux interfaces. Ces de´couplages re´sultent d’interactions
subtiles entre le transfert radiatif et les processus diabatiques lie´s au transport vertical de l’eau
condense´e par les pre´cipitations. Pour simuler l’effet indirect de l’ae´rosol, dans les mode`les de
pre´vision et les mode`les de climat, il sera donc ne´cessaire de porter une attention particulie`re
aux parame´trisations de ces deux processus dans les sche´mas uni-dimensionnels qui sont utilise´s
dans ces mode`les pour simuler la couche limite. Les simulations tri-dimensionnelles que nous
avons re´alise´es pourront servir a` la validation de telles parame´trisations.
7.2 Perspectives
A court terme, nous pensons qu’il serait judicieux d’e´largir le cadre de notre e´tude en exa-
minant la re´ponse de la couche limite a` une augmentation de la concentration des noyaux de
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condensation, lorsqu’elle est soumise a` d’autres forc¸ages de grande e´chelle. En particulier, nous
nous inte´ressons actuellement au cycle diurne de la couche limite nuageuse dans une masse d’air
suivie de manie`re lagrangienne, au dessus d’une mer dont la tempe´rature de surface augmente
progressivement. En effet, dans les re´gions situe´es a` l’ouest des continents, les stratocumulus sont
ge´ne´ralement advecte´s vers l’e´quateur, au-dessus d’une mer de plus en plus chaude. Par exemple,
les nuages observe´s au-dessus de l’ile San Nicholls lors de la campagne FIRE-I, e´taient advecte´s
sur une axe NO-SE avec une vitesse moyenne d’environ 6 m/s. En 36 heures, ces nuages auraient
donc parcouru 780 km dans la direction du vent. Cela signifie, qu’apre`s 36 heures, ils se seraient
retrouve´s au-dessus d’un oce´an 3◦C plus chaud qu’a` proximite´ de l’ile San Nicholls (Duynkerke
et Hignett , 1993). De plus, il a e´te´ montre´ que cette augmentation de la tempe´rature de l’oce´an
le long des trajectoires des stratocumulus forme´s dans les re´gions tropicales de l’he´misphe`re nord
peut mener, graduellement, a` une dissipation du nuage et a` la transition des stratocumulus vers
une couche de cumulus e´parses (Bretherton et Wyant , 1997). Paralle`lement, nous envisageons
de modifier progressivement la subsidence et les proprie´te´s thermodynamiques de l’atmosphe`re
libre pour repre´senter de manie`re plus re´aliste les conditions de grande e´chelle rencontre´es par
la masse d’air pendant son de´placement.
Dans une deuxie`me e´tape, nous appliquerons la meˆme approche pour e´tudier l’impact des
proprie´te´s optiques de l’ae´rosol. En effet, dans les masses d’air marin pur, l’ae´rosol est ge´ne´rale-
ment compose´ de sels marins ou de sulfates. Par contre, lorsqu’on conside`re une masse d’air
pollue´e, issue de feux de biomasse ou de sources anthropiques, celle-ci peut eˆtre compose´e plus
majoritairement de particules plus absorbantes que les sulfates et les sels marins (par exemple
du carbone suie). Nous avons pre´pare´ ce travail en de´veloppant une parame´trisation des pro-
prie´te´s optiques des gouttelettes de nuage, lorsque leurs noyaux de condensation sont absorbants
(Sandu et al., 2005). Nous imple´menterons aussi une parame´trisation de l’impact de l’ae´rosol
interstitiel, qui peut s’ave´rer important dans le cas d’un ae´rosol absorbant. Nous porterons alors
une attention particulie`re aux possibles synergies ou compe´titions entre l’impact hygroscopique
et l’impact radiatif des particules d’ae´rosol.
A moyen terme, notre objectif majeur sera d’utiliser ces simulations pour valider les sche´mas
uni-dimensionnels de couche limite qui sont actuellement imple´mente´s dans les mode`les meso-
e´chelle et les mode`les de circulation ge´ne´rale. Nous avons de´ja` explore´ ce domaine en utilisant le
sche´ma colonne de Meso-NH et compare´ ses pronostiques de flux aux interfaces a` ceux que nous
avons obtenus par la simulation tri-dimensionnelle. Des diffe´rences significatives apparaissent
dans le pronostique des flux turbulents et de la vitesse d’entraˆınement au sommet de la couche.
En outre, nous avons tente´ de simuler l’impact de l’ae´rosol sur la formation des pre´cipitations en
transposant directement dans le mode`le colonne le sche´ma bulk que nous avons utilise´ dans le
cadre tri-dimensionnel. Les re´sultats obtenus de´montrent qu’a` l’e´vidence, une telle transposition
n’est pas judicieuse. La colonne de´veloppe initialement un contenu en eau nuageuse conforme a`
celui de la simulation tri-dimensionnelle. Cependant, de`s que la pre´cipitation est de´clenche´e, la
collection uniforme des gouttelettes par les gouttes de bruine dans la colonne re´sorbe toute cette
eau nuageuse et le syste`me entre dans un cycle de formation-dissipation de la couche nuageuse
qui dans son ensemble n’est pas re´aliste. Sur ces the`mes, nous collaborerons avec les e´quipes du
CNRM qui cherchent a` ame´liorer les parame´trisations de la turbulence, en y apportant notre
expertise sur les parame´trisations de la microphysique nuageuse.
Par ailleurs, nous conside´rons que la simulation nume´rique doit aussi aider a` la conception
des expe´riences de terrain qui visent a` identifier et quantifier les effets indirects de l’ae´rosol sur
le cycle de vie des nuages de couche limite. Comme nous l’avons mentionne´ dans ce manus-
crit, les fluctuations de la tempe´rature et de l’humidite´, qui peuvent faire la diffe´rence entre le
doublement de l’e´paisseur d’un nuage de couche limite et sa totale dissipation, ne sont pas actuel-
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lement mesurables. Pour l’humidite´, il s’agit de variations du rapport de me´lange en eau totale
infe´rieures au centie`me de sa valeur, soit quelques dixie`mes de g/kg, pour la tempe´rature il s’agit
de dixie`mes de degre´s. Ainsi, lorsqu’on observe deux situations, e´quivalentes en apparence, mais
contenant des ae´rosols de types diffe´rents, il n’est pas possible de de´montrer expe´rimentalement
que les diffe´rences observe´es sont dues a` l’ae´rosol plutoˆt qu’a` de petites, et non mesurables,
variations de leurs forc¸ages de grande e´chelle. De nombreuses observations de corre´lations entre
e´paisseur optique de l’ae´rosol et proprie´te´s des nuages (e´paisseur optique, LWP, pre´cipitation)
ont e´te´ re´cemment re´ve´le´es par les mesures spatiales et la priorite´ aujourd’hui est d’e´tablir des re-
lations de cause a` effet entre ces parame`tres. L’expe´rience ACE-2 (Brenguier et al., 2003) illustre
bien la proble´matique : les nuages pollue´s e´taient presque syste´matiquement plus fins que les
nuages non-pollue´s. Etait-ce parce que les masses d’air pollue´ e´tait initialement plus se`ches que
les masse d’air marin, ou bien parce que l’ae´rosol pollue´ en modifiait l’e´volution dynamique ?
Cette proble´matique a pris une grande importance et plusieurs ateliers lui sont actuellement
de´die´s, tels que l’atelier ILEAPS, IGAC et GEWEX sur ae´rosol/nuage/pre´cipitation et climat,
d’octobre 2007, ou l’atelier de l’Institut pour les Etudes Avance´es de Frankfort, de mars 2008,
qui tous deux visent a` de´finir un plan expe´rimental pour les campagnes d’observation a` venir.
Sur ce plan, les simulations nume´riques nous sugge`rent que les me´canismes qui sont res-
ponsables de l’impact de l’ae´rosol sont accompagne´s de signatures mesurables. Par exemple, les
effets qui ont e´te´ discute´s dans ce manuscrit reposent sur des profils verticaux tre`s diffe´rents
du contenu en eau nuageuse. Dans les simulations pures, son profil vertical s’e´carte de l’adia-
batisme au sommet du nuage a` cause de la se´dimentation des gouttelettes et de leur captation
par les gouttes de bruine. A l’inverse, les simulations pollue´es sont caracte´rise´es par des profils
croissants du contenu en eau nuageuse avec l’altitude, jusqu’au sommet du nuage, comme le
pre´voit le mode`le adiabatique. Sans cette caracte´ristique spe´cifique, nos simulations ne pour-
raient pas simuler les impacts observe´s. Ceci a e´te´ ve´rifie´ en verrouillant les parame´trisations
de la se´dimentation des gouttelettes et de la pre´cipitation de la bruine. Les mesures ae´roporte´es
permettent de documenter pre´cise´ment les profils verticaux du contenu en eau nuageuse et elles
pourront eˆtre utilise´s pour ve´rifier cette condition ne´cessaire aux simulations pour produire les
effets observe´s. Nous commencerons par explorer cette voie en analysant les bases de donne´es
existantes telles que celle de l’expe´rience ACE-2.
D’autres signatures de l’ae´rosol sont aussi mesurables. La plus notable dans nos simulations
est la diffe´rence de comportement entre les simulations pures et pollue´es entre la fin de nuit
et le matin. Nous avons montre´ que la simulation pure est le´ge`rement de´couple´e pendant la
nuit et qu’elle est recouple´e le matin, tandis que la simulation pollue´e adopte un comportement
oppose´ : bien couple´e en fin de nuit, elle se de´couple rapidement le matin, de`s que l’absorption
du rayonnement solaire devient significative. Or, le couplage dans la couche limite peut eˆtre
caracte´rise´ assez pre´cise´ment par des mesures ae´roporte´es in situ de la turbulence, de la base au
sommet de la couche limite. Nos simulations nous enseignent ainsi que les mesures ae´roporte´es
devront eˆtre principalement re´alise´es pendant cette phase de transition entre la fin de nuit et la
matine´e.
Enfin, la morphologie des structures nuageuses est aussi une signature de l’impact de l’ae´rosol.
Elle peut eˆtre observe´e finement par des mesures de te´le´de´tection de l’e´paisseur optique des
cellules nuageuses depuis un avion volant au dessus de la couche limite. Ce type de mesure doit
donc eˆtre aussi planifie´ dans les expe´riences a` venir.
A terme, on pourra espe´rer documenter suffisamment de proprie´te´s mesurables des champs
nuageux (contenu en eau nuageuse et eau de bruine, morphologie des cellules, profil vertical de
l’e´nergie cine´tique turbulente) pour contraindre les valeurs des forc¸ages de grande e´chelle dans
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les mode`les LES et mettre en e´vidence les impacts de l’ae´rosol sur le cycle de vie des nuages de
couche limite.
Annexe A
Article sur la parame´trisation de
l’albe´do de diffusion simple
La parame´trisation de´veloppe´e pour l’albe´do de diffusion simple des gouttelettes nuageuses,
qui permet la prise en compte de la masse et de la composition chimique des particules d’ae´rosol
qui ont forme´ les gouttelettes nuageuses, a e´te´ de´crite dans un article publie´ dans Geophysical
Research Letters, en 2005. Une reproduction de cet article est inclue dans cette annexe.
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[1] Absorption of solar radiation by cloud particles is a key
factor controlling the evolution of a stratocumulus cloud,
hence LES simulations of their diurnal cycle are particularly
sensitive to the parameterization of this process. Absorption
however depends on the type of aerosol particles
incorporated in cloud droplets. Current parameterizations
are tested here against a more detailed scheme that accounts
for the chemical composition of the aerosol. The impact on
the simulated diurnal cycle is quantified. Citation: Sandu, I.,
P. Tulet, and J.-L. Brenguier (2005), Parameterization of the
cloud droplet single scattering albedo based on aerosol chemical
composition for LES modelling of boundary layer clouds,
Geophys. Res. Lett., 32, L19814, doi:10.1029/2005GL023994.
1. Introduction
[2] Because of their extensive coverage and significant
albedo, boundary layer stratocumulus have a strong radia-
tive impact on climate. Nevertheless, the quantification of
this impact is a very difficult task because stratocumulus
clouds are sensitive to slight changes in the boundary layer
energy budget and in the aerosol number concentration and
chemical composition. The fine spatial resolution and the
complex turbulence schemes used by Large-Eddy Simula-
tion (LES) models allow explicit resolution of turbulent
motions and cloud dynamics. A LES model is thus well
suited for combining the various dynamical, microphysical
and radiative processes involved in the aerosol indirect
effect, provided that a consistent set of parameterizations
of all these physical processes is implemented in the model.
[3] The thinning of the cloud layer and the reduction of
the cloud cover during daytime are controlled mostly by the
absorption of solar radiation by cloud droplets. A precise
diagnostic of the droplet single scattering albedo (SSA) is
therefore essential for the simulation of the interactions
between radiative fluxes and cloud thickness. One of the
most currently used parameterizations in the European
modelling community (the non-hydrostatic model Meso-
NH [Lafore et al., 1998], ECMWF operational model) was
developed by Fouquart [1986]. The computed values of the
cloud droplet single scattering co-albedo (1  w) in the
visible range (l = 0.55 mm) are comparable however to
those of cloud droplets containing a volume fraction of
black carbon that is considered by Chylek et al. [1996], as a
maximum in BL clouds (1  w  5  104). These values
are a factor of 500 greater than those typical for marine
cloud droplets, formed on sulphate or marine salt aerosol
(1  w  107). Such a parameterization is therefore suited
for continental cases, but it significantly overestimates the
impact of absorption for marine cases. An other conse-
quence of the parameterization is a strong increase of the
SW absorption with increasing cloud droplet number con-
centration. This is due to the dependence of the SSA on the
cloud optical thickness (t) and hence on the effective radius
(w = a  b  exp(c  t), where a, b, c are constants
corresponding to the visible and near infrared ranges
[Bonnel et al., 1983]).
[4] An alternative approach is to explicitly calculate the
cloud droplet single scattering albedo (SSA) by account-
ing for the chemical composition and mass distribution of
the aerosol onto which droplets are formed. Relying on
the work of Chylek et al. [1988, 1996], Chuang et al.
[2002] developed a parameterization of SSA for cloud
droplets containing black carbon (BC) inclusions. This
parameterization can be generalized to any type of inclu-
sion if the cloud droplet dielectric properties can be
estimated using the effective medium approximation and
the Maxwell-Garnett mixing rule [Bohren and Hauffman,
1983].
[5] Here, we present the theoretical basis and the assump-
tions of the proposed extension of Chuang’s parameteriza-
tion for various types of inclusions within the droplets. The
retrieval of the aerosol fraction within the droplets is
presented for different representations of the aerosol in the
LES model. The parameterization is tested for a marine
stratocumulus case by performing two 36 hours 3D simu-
lations of the 14–17 July 1987 FIRE I case. The difference
between the present parameterization and the Fouquart
[1986] scheme is analyzed by comparing the results with
the measurements [Duynkerke et al., 2004].
2. Extending Chuang’s Parameterization for
Various Aerosol Inclusions
2.1. Theoretical Basis
[6] In a series of papers, Chylek et al. [1988, 1996]
studied the absorption of solar radiation by cloud droplets
containing black carbon (BC). Assuming BC inclusions are
randomly positioned within the droplet, they show that the
absorption, averaged over all possible locations of a BC
particle, is close to the absorption of a homogeneous sphere,
as calculated with the effective medium approximation. The
average dielectric function of an inhomogeneous medium,
given the properties of its constituents, can be derived using
the Maxwell-Garnett mixing rule [Bohren and Hauffman,
1983]. The droplet SSA can then be deduced using geo-
metric optics [Bohren and Hauffman, 1983].
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[7] The assumption of a random distribution of BC
particles within the droplets may not be valid if gravitational
forces contribute to a preferential location of the aerosol
particles. Moreover a preferential location of BC near the
superior or the inferior droplet surface increases the absorp-
tion of solar radiation [Chylek et al., 1996]. Nevertheless,
for aerosol particles much smaller than the droplets, grav-
itational forces can be neglected, and the assumption is
acceptable.
[8] Chuang et al. [2002] used this approach to parame-
terize the SSA of cloud droplets including black carbon as a
function of the cloud droplet diameter d, of the BC’s volume
fraction, of the wavelength l and of the effective refractive
index (meff = neff + i  keff, where neff and keff are the real and
imaginary part of meff, respectively). Starting with an
approximation of the absorption coefficient that is valid
when dd  1, where d = 4pkeff/l, and considering that, at
l > 2 mm, absorption by water dominates that by BC,
Chuang et al. [2002] developed the following empirical
approximation for the absorption coefficient:
Cabs ¼
p
6
d3
d n3eff  n
2
eff  1
 3=2 
neff 1þ 0:8ddð Þ
ð1Þ
The SSA (w) is then given by:
w ¼ 1 Cabs=Cext ð2Þ
where the extinction coefficient equals Cext = pd
2/2. In the
limit of dd 	 1, the SSA is approximated by:
w ¼ 1
5
12
n3eff  n
2
eff  1
 3=2 
neff
ð3Þ
2.2. Assumptions
[9] A similar approach can be applied to derive the SSA
of a cloud droplet containing diverse types of inclusions, if
the Maxwell-Garnett mixing rule can be used to compute
the complex effective dielectric constant of the cloud
droplets (eff = meff
2 ). This is possible if one of the two
following assumptions is verified:
[10] 1. either the aerosol particles are externally mixed in
the droplet, being all spherical and randomly distributed in
the cloud droplet [Bohren and Hauffman, 1983].
[11] 2. or the particles included into a cloud droplet form
an internal mixture. The resulting inclusion is spherical and
has not a preferential location near the drop surface
(extrapolation of Chylek et al.’s [1996] results for BC
inclusions).
[12] In such a case, eff given by the Maxwell-Garnet
theory is equal to:
eff ¼
1 fð Þw þ
Pn
i¼1 fibii
1 f þ
Pn
i¼1 fibi
ð4Þ
where n is the number of aerosol particles in the droplet, w
is the complex dielectric constant of water, i and fi are the
dielectric constant and the volumic fraction of the ith
inclusion, and f =
Pn
i¼1fi. If all the inclusions are spherical
bi = (3w)/(i + 2w).
2.3. Application to LES Models
[13] The implementation of such a scheme in a LES
model depends on the degree of complexity in the repre-
sentation of the aerosol. We consider here three categories
of LES models:
2.3.1. Models With Aerosol Climatology
[14] In such a LES model, aerosol properties are taken
from a climatology [Tanre et al., 1984; Tegen et al., 1997].
For example, in Meso-NH, 6 aerosol classes are considered:
Continental, Maritime, Desert, Urban, Volcanic and Strato-
spherical background. Each class is characterized by the
percentage pi of elementary aerosol compounds, distributed
over five elementary aerosol types: dust, water soluble
compounds, soot, sea-salt, sulphates [d’Almeida et al.,
1991]. For retrieving the contribution of each aerosol type,
its normalized extinction coefficient (for 1 particle/cm3)
[d’Almeida et al., 1991, Table 4.3] and its percentage in a
climatologic class are used to derive the normalized extinc-
tion coefficients of the class. The ratio of the class extinc-
tion coefficient to its normalized coefficient provides the
total number concentration of aerosol particles Na. Finally
the number concentration of each aerosol type in the class
expresses as Ni = pi  Na. The volume fraction of one aerosol
type per cloud droplet is then computed as the ratio of the
volume of all the particles of that type to the total volume of
droplets: vf
i = (Ni/Nc)  (Ri/Rc)
3, where Ri is the mean volume
radius of the particles of the aerosol type i, Nc and Rc are the
number concentration and the mean volume radius of the
cloud droplets. Equation (4) is finally used with the first
assumption in Section 2.2 (aerosol particles externally
mixed) to derive the complex effective dielectric constant
of the cloud droplets.
2.3.2. Models With an Activation Scheme for Some
Types of Aerosol Particles (e.g., Cohard et al.’s [1998]
Activation Scheme for Sulphate or Marine Salt)
[15] The volume fraction of aerosol per cloud droplet is
derived by dividing the mean volume of the aerosol
particles by the mean droplet volume. Equation (4) is used
with the second assumption in Section 2.2 (aerosol particles
internally mixed) to derive the complex effective dielectric
constant of the cloud droplets.
2.3.3. Models With an Aerosol Module Coupled to an
Activation Scheme
[16] The radius and the chemical composition of the
activated aerosol are supplied by the aerosol prognostic
module, and the volume fraction of the various aerosol types
within the cloud droplet is calculated by dividing the volume
of each aerosol type entering in the activated aerosol com-
position by the mean volume of the droplets. As above,
equation (4) is usedwith the second assumption in Section 2.2
(aerosol particles internally mixed) to derive the complex
effective dielectric constant of the cloud droplets.
3. Tests of the New Parameterization for a
Marine Stratocumulus Case
[17] For testing the parameterization, 1D and 3D simu-
lations of a stratocumulus case have been performed with the
non-hydrostatic LES model Meso-NH [Lafore et al., 1998].
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[18] The model includes a bulk microphysical scheme
specifically designed for LES studies of stratocumulus
clouds [Kharoutdinov and Kogan, 2000] and the Morcrette
[1991] radiation scheme (ECMWF operational model). The
cloud droplet effective radius, explicitly computed by the
microphysical scheme, is used as a proxy for the droplet
mean volume radius. The activation of the available cloud
concentration nuclei (CCN) is treated using the Cohard et
al. [1998] parameterization. This scheme offers the
possibility to vary both the CCN type (sulphates or NaCl)
and their number concentration. The tests were performed
by assuming the aerosol is entirely made of sulphate.
3.1. Simulation of the FIRE I Case
[19] The marine stratocumulus cloud observed during
FIRE (San Nichollas Island, 14–17 July 1987) is simulated
with Meso-NH using the set-up and the initial conditions
indicated during the EUROCS model comparison exercise
[Duynkerke et al., 2004]. Two simulations of 36 hours (from
00 LT (local time) on 14 July to 12 LT on 15 July 1987)
performed with the Fouquart parameterization and the
explicit parameterization of SSA are compared. As during
EUROCS, precipitation was switched off during our
simulations. From the CCN concentration used to initialise
the model (100 cm3), approximately 65–80 cm3 were
activated during night time and only 25–50 cm3 during
daytime, for both simulations. Consequently, the effective
radius varied between 9 and 14 mm during day time and
between 6 and 10 mm during night time (for the EUROCS
exercise, the effective radius was prescribed at a value of
10 mm).
[20] With the Fouquart parameterization, the simulation
exhibits an early decoupling of the cloud from the surface
layer, which prevents water vapour turbulent fluxes to feed
the cloud layer, hence leading to a rapid elevation of the
cloud base and a slight drop of the cloud top between 09
and 18 LT (Figure 1). As a result, the liquid water path
decreases from 120 down to about 10 g/m2 (Figure 2). With
the new parameterization, the ascent of the cloud base is
slightly delayed, and further thickening of the cloud layer
starts earlier than with Fouquart scheme, though the liquid
water path reaches the same minimum at 14 LT. During
these transition phases, from 08 to 13 LT for the decrease of
the cloud thickness, and from 15 to 19 Lt for its increase,
the liquid water path simulated with the new scheme is
significantly larger than the one simulated with Fouquart
scheme (Figure 2). The bias between LES results and
observations, noticed especially during daytime, is hence
reduced when using the new scheme (Figure 1). As
expected, this diurnal increase of the cloud thickness, is
mainly due to the significant reduction of the absorption of
solar radiation into the cloud layer. The difference in the
cloud layer SW heating rate between the two simulations
amounts to about 35% at 08 LT (5.2% of the solar radiation
being absorbed with the Fouquart scheme, instead of 4.0%
with the new scheme). The cloud 3D images in Figure 3
clearly show the doubling of the cloud layer thickness at
11 LT when using the new SSA parameterization. The
noticeable underestimation of the cloud top altitude, with
respect to the observations, in both simulations is due to the
large subsidence rate imposed to maintain the cloud layer (a
constant divergence of 1  105 s1, as stated during
EUROCS).
Figure 1. The horizontal mean cloud water mixing ratio
(g/kg) (from 00 LT 14 July to 12 LT 15 July 1987): with the
Fouquart scheme (filled surface), with the new SSA
parameterization (isolines). The cloud base and top
retrieved from observations are represented by dots. See
color version of this figure in the HTML.
Figure 2. The horizontal mean LWP (g/m2) (from 00 LT
14 July to 12 LT 15 July 1987): with the new SSA
parameterization (dotted line), with Fouquart parameteriza-
tion (solid line). The relative difference between the two
simulations (%) is indicated by a dashed line. See color
version of this figure in the HTML.
Figure 3. The cloud water mixing ratio (g/kg) at 11 LT
14.07.1987: (left) with the new SSA parameterization,
(right) with Fouquart parameterization. See color version of
this figure in the HTML.
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3.2. 1D Tests
[21] Several 1D runs were performed with the two SSA
parameterizations in order to evaluate the dependence of the
amount of absorbed solar radiation on the cloud droplet
number concentration. The same initial profiles were used
in each case, while varying the initial CCN concentration.
Similar runs were done by fixing the values of the SSA in
each shortwave band to the values typical for pure water
droplets. This case can be considered as the lowest limit for
the SW absorption in the cloud layer. As shown in Table 1,
the percentage of absorbed solar radiation using the Fou-
quart scheme depends on the CCN concentration. This
artifact is due to the SSA dependence on the effective
radius. The slight increase of the absorption with CCN
concentration, noticed for the newly implemented parame-
terization, is similar to the one obtained for the pure water
cloud. Due to the inclusion of sulphate in the cloud drops,
the percentage of absorbed radiation is however larger than
for the pure water cloud.
4. Summary
[22] Absorption of solar radiation has a significant impact
on the diurnal cycle of boundary layer clouds, and it is
partly dependent on the chemical composition of the aerosol
particles incorporated in cloud droplets. Some currently
used parameterizations however do not consider the great
variability of the aerosol particles, as they rely on a
climatologic mean single scattering albedo. For the study
of some specific areas, it is therefore necessary to explicitly
derive the droplet single scattering albedo from the proper-
ties of the background aerosol.
[23] Chuang et al. [2002] parameterization that was
developed for inclusion of carbonaceous aerosol in cloud
droplets is extended here to any type of aerosol particles.
Tests performed with a non-hydrostatic LES model
demonstrate that the diurnal evolution of the cloud thickness
and the liquid water path are very sensitive to the type and
amount of aerosol particles in the boundary layer.
Considering marine sulphate aerosol for the simulation of
the FIRE I case study, instead of the current parameteriza-
tion, reduces the bias between LES results and observations.
The explicit calculation of the SSA also prevents the
artifacts that affect radiative transfer calculations with the
current scheme when modifying the number concentration
of the droplets.
[24] Acknowledgment. One of the authors, Irina Sandu, acknowl-
edges Meteo-France support for her Ph.D. in the GMEI group of CNRM
and thanks Cathy Chuang and Keith Grant for their advice and supple-
mentary information concerning their parameterization.
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Table 1. The Percentage of Solar Radiation Absorbed in the
Cloud Layer (%)a
CCN Concentration, cm3
50 100 200 400 800
Fouquart parameterization 4.46 5.31 6.36 7.66 9.21
The new SSA parameterization 4.39 4.42 4.47 4.52 4.59
The pure water cloud 2.44 2.53 2.64 2.78 2.96
aCalculated as the ratio of the difference between the values of the net
SW flux at the cloud top and at the cloud base and the downwelling SW
flux at the cloud top. These values were obtained by averaging over a
period of a few minutes (around 11 LT), in order to have a constant
incoming SW flux.
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Annexe B
Test de sensibilite´ a` la taille du
domaine de simulation
Nous pre´sentons ici les re´sultats d’un test de sensibilite´, effectue´ pour ve´rifier si les re´sultats
de nos simulations de´pendent de la taille du domaine utilise´. Ainsi, pour le cas de re´fe´rence (W6)
de´crit dans le chapitre 5, nous avons augmente´ la dimension horizontale du domaine de 2.5x2.5
km a` 5x5 km. Deux simulations de 12 heures (entre 0 et 12 HL) ont e´te´ effectue´es sur ce grand
domaine pour le cas pur, N50CCN , et le cas pollue´, N
600
CCN . Les conditions initiales, les forc¸ages
de grande e´chelle et les re´solutions horizontale et verticale sont les meˆmes que dans le cas de
re´fe´rence (paragraphe 5.1.1).
La figure B.1 montre que, pour les simulations pure et pollue´e, le LWP est peu sensible a` la
taille du domaine de simulation.
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Fig. B.1: E´volution temporelle du LWP (g/m2) pour les simulations N50CCN (noir) et N
600
CCN (rouge)
effectue´es sur le petit (traits pleins) et sur le grand domaine (tirets). Ces valeurs repre´sentent
les moyennes horizontales sur le domaine de simulation, calcule´es toutes les 10 minutes.
En revanche, la figure B.2 pour la simulation N50CCN , re´ve`le que les taux de pre´cipitation
a` la base du nuage et a` la surface sont le´ge`rement plus faibles sur le petit domaine que sur
le grand et que ses fluctuations sont plus grandes. La figure B.3 illustre bien l’origine de ces
fluctuations. En effet, on peut y voir que le nombre de cellules pre´cipitantes du petit domaine
est re´duit. L’e´volution temporelle du taux de pre´cipitation refle`te alors le cycle de vie de ces
cellules pre´cipitantes, avec successivement la formation de l’eau nuageuse, le de´clenchement des
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pre´cipitations, la captation de l’eau nuageuse par la bruine et la formation d’une nouvelle cellule.
Le grand domaine, qui contient un plus grand nombre de cellules, a` diffe´rents stades de leur
e´volution, moyenne ces fluctuations et il montre une se´rie temporelle du taux de pre´cipitation
plus lisse.
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Fig. B.2: E´volution temporelle du taux de pre´cipitations (mm/heure) a` la base du nuage (bleu) et au sol
(noir) pour les simulations N50CCN effectue´es sur le petit (traits pleins) et sur le grand domaine
(tirets). Ces valeurs repre´sentent les moyennes horizontales sur le domaine de simulation,
calcule´es toutes les 10 minutes.
La figure B.3 sugge`re aussi qu’apre`s 4 heures de simulation, des structures nuageuses appa-
raissent dont la dimension caracte´ristique est comparable a` la taille du domaine de simulation.
Cette question a e´te´ e´tudie´e par De Roode et al. (2004) et Duynkerke et al. (2004), en analysant
la distribution spectrale des fluctuations de la vitesse et des scalaires dans des simulations de
stratocumulus. Ils ont montre´ qu’a` l’exception de la vitesse verticale, les fluctuations des autres
grandeurs, et des scalaires en ge´ne´ral, affichaient des e´chelles caracte´ristiques croissantes avec
la dure´e de la simulation. Ainsi des fluctuations d’humidite´, de tempe´rature potentielle, et par
conse´quent du flux de flottabilite´, dont les e´chelles sont supe´rieures a` 10 fois l’e´paisseur de la
couche limite, ont une contribution majeure a` la variance totale de ces grandeurs. Ils concluaient
que, si l’objectif de l’e´tude est limite´ a` l’analyse des valeurs moyennes de ces parame`tres, un
petit domaine pouvait eˆtre suffisant, mais que, pour e´tudier leurs distributions spatiales, de plus
grands domaines seraient ne´cessaires.
Il semble ainsi que la dimension de notre domaine de simulation (2.5x2.5 km) n’est pas
suffisante pour repre´senter ces e´chelles et que les fluctuations de grande e´chelle des scalaires sont
filtre´es par notre mode`le. Il est difficile, dans l’e´tat de nos connaissances, de de´terminer si cette
limitation peut aussi avoir un impact sur les me´canismes par lesquels l’ae´rosol modifie le cycle
diurne des stratocumulus. De nouveaux moyens de calcul plus performants seront disponibles
a` court terme, qui nous permettrons de re´aliser quelques simulations de re´fe´rences sur de plus
grands domaines pour valider les re´sultats obtenus au cours de cette the`se.
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Fig. B.3: LWP (g/m2), en haut, et RWP (g/m2), en bas, repre´sente´s a` 4 HL pour les simulations N50CCN
effectue´es sur le petit (a` gauche) et sur le grand domaine (a` droite).

Annexe C
Test de sensibilite´ au moment du
changement de la concentration des
gouttelettes
L’e´tude de sensibilite´ pre´sente´e ici a pour objectif de ve´rifier si la re´ponse de la CLN au
changement de la concentration des CCN de´pend du moment ou` le changement se produit. Pour
le cas de re´fe´rence (W6), nous avons effectue´ une simulation supple´mentaire (note´e MD600 ci-
dessus) pour laquelle la concentration des CCN a e´te´ augmente´e de 50 a` 600 cm−3 a` 12 HL (au
lieu de 0 HL). Les conditions initiales, ainsi que les forc¸ages de grande e´chelle sont les meˆmes
que dans le cas W6.
La figure C.1b montre, qu’apre`s le changement de la concentration des CCN, le LWP du
nuage MD600 diminue plus rapidement que celui du nuage pre´cipitant. Ainsi, il se rapproche
du LWP du nuage pollue´ simule´ dans le cas de re´fe´rence (apre`s 14 HL) et reste semblable a`
celui-ci tout le long de la simulation. Le nuage MD600 contient donc moins d’eau que le nuage
pre´cipitant pendant les 24 heures de simulation.
L’analyse des me´canismes qui conduisent a` cette diminution du LWP montre qu’ils sont de
meˆme nature que ceux que nous avons discute´s dans le cas ou` le changement de la concentration
des CCN intervient a` 0 HL. En effet, peu apre`s le changement de la concentration des CCN,
CDNC augmente, les gouttelettes sont plus petites, leur se´dimentation est ralentie et la formation
de la bruine est inhibe´e. En conse´quence, les valeurs du contenu spe´cifique en eau nuageuse
au sommet du nuage augmentent quasi-instantane´ment apre`s 12 HL (Fig. C.2a). Elles restent
supe´rieures a` celles du nuage pre´cipitant jusqu’a` 21 HL. Ensuite, elles deviennent comparables
a` celles-ci, bien que le LWP du nuage pollue´ soit deux fois plus faible que celui du nuage pur.
Comme pour la simulation N600CCN , cette augmentation du contenu en eau nuageuse au som-
met induit une amplification du maximum de refroidissement radiatif (Fig. C.2b). Par ailleurs,
ce maximum se situe plus pre`s de l’inversion (non montre´). Cependant, l’e´nergie cine´tique tur-
bulente dans la partie sommitale du nuage n’est pas significativement diffe´rente (Fig. C.2c). En
revanche, dans la zone d’entraˆınement, on peut observer des courants verticaux plus intenses,
qui pe´ne`trent plus profonde´ment dans l’inversion (Fig. C.2d). Les circulations sont donc plus
intenses dans le cas non-pre´cipitant. Les mouvements verticaux plus intenses et le refroidisse-
ment radiatif plus prononce´ se traduisent par un flux de flottabilite´ plus important dans la
re´gion voisine a` l’inversion (Fig. C.2e), et l’entraˆınement de l’air de l’inversion thermique dans
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Fig. C.1: E´volution temporelle (a) de la base et du sommet (m) (en haut) et (b) du LWP du nuage
(g/m2) (en bas) pour les simulations N50CCN (trait plein, noir) et N
600
CCN (trait plein, rouge)
effectue´es dans le cas W6 et pour la simulation MD600 (tirets, rouge). Ces valeurs repre´sentent
des moyennes horizontales sur le domaine de simulation, calcule´es toutes les 10 minutes. Le
sommet et la base du nuage sont calcule´s comme le plus haut et respectivement le plus bas
niveau ou` le rapport de me´lange en eau nuageuse atteint une valeur seuil de 0.01 g/kg.
la CLN devient plus efficace. La vitesse d’entraˆınement est en effet plus e´leve´e que celle de la
simulation pure tout au long de la simulation MD600 (Fig. C.2f). La vitesse d’entraˆınement est
ainsi supe´rieure a` la subsidence de grande e´chelle et le sommet du nuage monte lentement au
cours du temps (Fig. C.1a). A` la fin de la simulation il de´passe de 80 m le sommet du nuage
pre´cipitant.
L’entraˆınement plus efficace au sommet du nuage provoque un re´chauffement et un asse`chement
plus marque´s de la CLN. En outre, en l’absence d’e´vaporation de la bruine dans la re´gion situe´e
sous la base du nuage, cette re´gion se stabilise lors de la journe´e et le nuage est de´couple´ de
la CSN (paragraphe 5.2.2.2). De plus, l’air situe´ juste au-dessus de la surface se re´chauffe rapi-
dement duˆ a` l’entraˆınement turbulent au sommet de la CLN et a` l’absorption du rayonnement
solaire. Cela provoque une diminution rapide du flux de chaleur sensible, qui devient le´ge`rement
ne´gatif vers 15-16 HL. Le me´lange turbulent est ainsi diminue´ dans la CSN, ce qui amplifie
encore plus le de´couplage de la CLN. Le transport d’humidite´ de la surface vers le nuage est de
ce fait ralenti et la base du nuage monte rapidement (Fig. C.1a). Le LWP diminue ainsi plus
que dans le cas pre´cipitant, ou` la CLN reste me´lange´e lors de la journe´e, graˆce a` l’e´vaporation
de la bruine sous la base du nuage (paragraphe 5.2.2.2).
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(d) Variance de la vitesse verticale.
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(e) Flux de flottabilite´.
 12  16  20   0   4   8  12
 temps (heure locale)
−0.2
0.0
0.2
0.4
0.6
0.8
w
e
 
(c
m
/s
)
(f) Vitesse d’entraˆınement.
Fig. C.2: E´volution temporelle, entre 12 HL le premier jour et 12 HL le deuxie`me jour , (a) du contenu
spe´cifique en eau nuageuse (g/kg) (dans les derniers 30m du nuage), (b) du maximum de
refroidissement radiatif (K/h), (c) de l’e´nergie cine´tique turbulente (m2/s2) (dans les derniers
30m du nuage), (d) de l’intensite´ des courants verticaux σinvw (m/s), (e) du flux de flottabilite´
(m K/s) (dans les derniers 30m du nuage) et (f) de la vitesse d’entraˆınement (m/s) pour les
simulations N50CCN et MD600. Les valeurs repre´sentent des moyennes horaires des valeurs de
qc, LWP, dT/dt, σ
inv
w , w′θv′ et we, moyenne´es horizontalement sur le domaine de simulation.
Lors de la deuxie`me nuit de simulation, le nuageMD600 reste plus fin que le nuage pre´cipitant,
bien que la CLN soit a` nouveau me´lange´e en l’absence du rayonnement solaire. Cela est duˆ au
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fait que les deux CLN ont e´volue´ diffe´remment, la CLN pollue´e e´tant constamment plus chaude
et plus se`che que la CLN pre´cipitante. La figure C.3 montre, a` titre d’exemple, la diffe´rence
de tempe´rature et d’humidite´ entre les deux CLN a` 4 HL, lors de la deuxie`me nuit. On voit
ainsi que la CLN pollue´e n’est pas assez humide et assez froide pour permettre au nuage de
de´velopper le meˆme LWP que dans le cas non-pollue´.
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Fig. C.3: Profils verticaux a` 4 HL, lors de la deuxie`me nuit de simulation, (a) de la tempe´rature poten-
tielle de l’eau liquide (K) et (b) du contenu spe´cifique en eau totale (g/kg) pour les simulations
N50CCN (noir) et MD600 (rouge). Ces valeurs repre´sentent des moyennes horizontales sur le
domaine de simulation.
Ce test nous permet donc de conclure que l’augmentation de la concentration des goutte-
lettes me`ne, pour les conditions teste´es dans cette e´tude, a` une e´volution irre´versible de la CLN
indiffe´remment de l’heure a` laquelle le changement de la concentration des CCN se produit.
Annexe D
Article sur l’impact de l’ae´rosol sur
le cycle diurne des stratocumulus
marins
Les re´sultats des simulations effectue´es pour e´tudier l’impact de l’ae´rosol sur le cycle de vie
des stratocumulus marins, discute´s dans le chapitre 5 de ce manuscrit, ont e´te´ synthe´tise´s dans
un article soumis a` Journal of the Atmospheric Sciences, en 2007. Une copie de la version re´vise´e
de cet article est inclue dans cette annexe.
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✭❇♦❡rs ❛♥❞ ▼✐t❝❤❡❧❧ ✱ ✶✾✾✹❀ ❇r❡♥❣✉✐❡r ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✵✮✳ ■t ✐s t❤❡r❡❢♦r❡ ❞✐✣❝✉❧t t♦ ❞✐st✐♥❣✉✐s❤ ❝❧♦✉❞
❛❧❜❡❞♦ ✈❛r✐❛t✐♦♥s ❝❛✉s❡❞ ❜② ❛❡r♦s♦❧ ❝❤❛♥❣❡s ❢r♦♠ t❤♦s❡ ❝❛✉s❡❞ ❜② t❤❡ LWP ♥❛t✉r❛❧ ✈❛r✐❛❜✐❧✐t②✳
▼♦r❡♦✈❡r✱ ✐t ✐s ❞✐✣❝✉❧t t♦ ♦❜s❡r✈❡ t❤❡ ✜rst AIE ❛❧♦♥❡ ❜❡❝❛✉s❡ ❞r♦♣❧❡t ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ❝❤❛♥❣❡s
❛r❡ ❛❧s♦ ❧✐❦❡❧② t♦ ❛✛❡❝t ❝❧♦✉❞ ❞②♥❛♠✐❝s ✈✐❛ ♠♦❞✐✜❝❛t✐♦♥s ♦❢ r❛❞✐❛t✐✈❡ tr❛♥s❢❡r ❛♥❞ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥
❡✣❝✐❡♥❝② ✭●✉♥♥ ❛♥❞ P❤✐❧❧✐♣s✱ ✶✾✺✼❀ ❆❧❜r❡❝❤t ✱ ✶✾✽✾✮✳ ■♥ t❤❡ ❢r❛♠❡✇♦r❦ ♦❢ ❝❧✐♠❛t❡ ❝❤❛♥❣❡✱ t❤❡
❜✉❧❦ ♦❢ t❤❡ ❛tt❡♥t✐♦♥ t❤❡r❡❢♦r❡ ♠♦✈❡❞ t♦ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ❛❡r♦s♦❧ ✐♥❞✐r❡❝t ❡✛❡❝t✱ t❤❛t ✐s ♦♥ ❛❡r♦s♦❧
✐♥❞✉❝❡❞ ❝❤❛♥❣❡s ♦❢ ❝❧♦✉❞ ❞②♥❛♠✐❝s ❛♥❞ ❝❧♦✉❞ ❝♦✈❡r ❛♥❞ t❤❡ ❝♦rr❡s♣♦♥❞✐♥❣ ✐♠♣❛❝ts ♦♥ t❤❡ ❊❛rt❤
r❛❞✐❛t✐♦♥ ❜✉❞❣❡t ❛♥❞ ❤②❞r♦❧♦❣✐❝❛❧ ❝②❝❧❡✳
▼❛r✐♥❡ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ❝❧♦✉❞s✱ s✉❝❤ ❛s str❛t♦❝✉♠✉❧✉s✱ ❛r❡ ✇❡❧❧ s✉✐t❡❞ ❢♦r st✉❞✐❡s ♦❢ t❤❡ ✷♥❞
AIE ❢♦r ♥✉♠❡r♦✉s r❡❛s♦♥s✿ ✭✐✮ ❚❤❡② ❝♦✈❡r ❛ ❧❛r❣❡ ❢r❛❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ♣❧❛♥❡t❛r② ♦❝❡❛♥ ✭≈ 30%
❛❝❝♦r❞✐♥❣ t♦ ❲❛rr❡♥ ❡t ❛❧✳ ✭✶✾✽✽✮✮ ❛♥❞ ❞❡s♣✐t❡ t❤❡✐r s♠❛❧❧ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥t ✭LWC✮✱ t❤❡✐r
❛❧❜❡❞♦ ✐s ❛❜♦✉t t❡♥ t✐♠❡s ❣r❡❛t❡r t❤❛♥ t❤❡ ♦♥❡ ♦❢ t❤❡ ✉♥❞❡r❧②✐♥❣ ❞❛r❦ ♦❝❡❛♥ s✉r❢❛❝❡✳ ❚❤❡✐r
♥❡❣❛t✐✈❡ r❛❞✐❛t✐✈❡ ❝♦♥tr✐❜✉t✐♦♥ ✐s t❤❡r❡❢♦r❡ ❛ ❝r✉❝✐❛❧ ❝♦♠♣♦♥❡♥t ♦❢ t❤❡ ❊❛rt❤ r❛❞✐❛t✐♦♥ ❜✉❞❣❡t
✭❍❛rt♠❛♥♥ ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✾✷✮✳ ✭✐✐✮ ❆♥t❤r♦♣♦❣❡♥✐❝ ❛❡r♦s♦❧ s♦✉r❝❡s ❛✛❡❝t ♣r✐♠❛r✐❧② t❤❡ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r✱
❤❡♥❝❡ CDNC ✐♥ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ❝❧♦✉❞s✳ ✭✐✐✐✮ ❇♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ❝❧♦✉❞s ❤❛✈❡ ❛ ❧♦✇❡r ♦♣t✐❝❛❧ t❤✐❝❦♥❡ss
t❤❛♥ ❞❡❡♣ ❝♦♥✈❡❝t✐✈❡ ❝❧♦✉❞s✱ ❤❡♥❝❡ ❛ ❣r❡❛t❡r s❡♥s✐t✐✈✐t② ♦❢ ❝❧♦✉❞ ❛❧❜❡❞♦ t♦ ❛❡r♦s♦❧ ✐♥❞✉❝❡❞ ♦♣t✐❝❛❧
t❤✐❝❦♥❡ss ❝❤❛♥❣❡s✳ ✭✐✈✮ ❇❡❝❛✉s❡ t❤❡② ❛r❡ t❤✐♥♥❡r t❤❛♥ ❞❡❡♣ ❝♦♥✈❡❝t✐✈❡ ❝❧♦✉❞s✱ t❤❡ ♠❛①✐♠✉♠
♠❡❛♥ ✈♦❧✉♠❡ ❞r♦♣❧❡t ❞✐❛♠❡t❡r ✐♥ t❤❡ ❧❛②❡r ✐s ❧❡ss ❧✐❦❡❧② t♦ r❡❛❝❤ t❤❡ ✈❛❧✉❡ ♦❢ ✸✷ µ♠ ❝♦♥s✐❞❡r❡❞
❜② ●❡r❜❡r ✭✶✾✾✻✮ ❛s ❛ t❤r❡s❤♦❧❞ ❢♦r t❤❡ ♦♥s❡t ♦❢ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥✳ ❙♦ ❛ s❧✐❣❤t CDNC ✐♥❝r❡❛s❡✱ ❤❡♥❝❡
❞r♦♣❧❡t s✐③❡ ❞❡❝r❡❛s❡ ❛t ❝♦♥st❛♥t LWC✱ ✐s ♠♦r❡ ❧✐❦❡❧② t♦ ✐♥❤✐❜✐t ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥✳
❆ ❢✉♥❞❛♠❡♥t❛❧ ❝♦♠♣♦♥❡♥t ♦❢ t❤❡ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s t♦♣♣❡❞ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ✭STBL✮ ✐s ✐ts ❞✐✉r✲
♥❛❧ ❝②❝❧❡✳ ◆✉♠❡r♦✉s st✉❞✐❡s ❜❛s❡❞ ♦♥ ✶❉ ♠♦❞❡❧s ✭◆✐❝❤♦❧❧s✱ ✶✾✽✹❀ ❇♦✉❣❡❛✉❧t ✱ ✶✾✽✺❀ ❚✉rt♦♥ ❛♥❞
◆✐❝❤♦❧❧s✱ ✶✾✽✼✮✱ ✸❉ ❧❛r❣❡ ❡❞❞② s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ✭❉✉②♥❦❡r❦❡ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹✮✱ ❛♥❞ ✜❡❧❞ ❡①♣❡r✐♠❡♥ts s✉❝❤ ❛s
❋■❘❊✲■✲✶✾✽✼ ✭❇❡tts✱ ✶✾✾✵❀ ❍✐❣♥❡tt ✱ ✶✾✾✶✮✱ ❆❙❚❊❳✲✶✾✾✷ ✭❈✐❡s✐❡❧s❦✐ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✶✮✱ ❛♥❞ ❊P■❈✲✷✵✵✶
✭❇r❡t❤❡rt♦♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹✮ ❡st❛❜❧✐s❤❡❞ t❤❛t t❤❡ STBL s❤♦✇s ♥♦t✐❝❡❛❜❧❡ ✈❛r✐❛t✐♦♥s ♦✈❡r ❛ ✷✹ ❤♦✉rs
❝②❝❧❡✿ ❞✉r✐♥❣ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❣❡ts t❤✐❝❦❡r ❛♥❞ t❤❡ STBL ✐s ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞✱ ✇❤✐❧❡ ❞✉r✐♥❣
❞❛②✲t✐♠❡✱ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s ♣❛rt❧② ❞❡❝♦✉♣❧❡❞ ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ❧❛②❡r ❝❛✉s✐♥❣ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r t♦
❜❡❝♦♠❡ t❤✐♥♥❡r ✭◆✐❝❤♦❧❧s✱ ✶✾✽✹✮✳ ❚❤❡ ❦❡② ♣r♦❝❡ss ❝♦♥tr♦❧❧✐♥❣ t❤✐s ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ✐s t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✴ r❛✲
❞✐❛t✐♦♥ ✐♥t❡r❛❝t✐♦♥ ✭◆✐❝❤♦❧❧s✱ ✶✾✽✹❀ ❈✐❡s✐❡❧s❦✐ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✶✮✳ ❍♦✇❡✈❡r✱ s❡✈❡r❛❧ ❛❞❞✐t✐♦♥❛❧ ♣r♦❝❡ss❡s
♠♦❞✉❧❛t❡ s✉❝❤ ✐♥t❡r❛❝t✐♦♥s✳ ❚❤❡s❡ ✐♥❝❧✉❞❡ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ ✭P❛❧✉❝❤ ❛♥❞ ▲❡♥s❝❤♦✇ ✱ ✶✾✾✶❀ ❙t❡✈❡♥s
❡t ❛❧✳✱ ✶✾✾✽❀ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✱ ✷✵✵✺✮ ❛♥❞ ✈❛r✐❛t✐♦♥s ✐♥ t❤❡ ❧❛r❣❡r✲s❝❛❧❡ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s ✭❇r❡t❤❡rt♦♥ ❛♥❞
❲②❛♥t ✱ ✶✾✾✼❀ ❏✐❛♥❣ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✷❀ ❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹❀ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✱ ✷✵✵✺✮✳
❖❜s❡r✈❛t✐♦♥❛❧ st✉❞✐❡s ♦❢ t❤❡ ✷♥❞ AIE ❛r❡ ❝❤❛❧❧❡♥❣✐♥❣ ❜❡❝❛✉s❡ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ❛✐r ♠❛ss❡s t❤❛t
❡①❤✐❜✐t ❞✐✛❡r❡♥t ❛❡r♦s♦❧ ♣r♦♣❡rt✐❡s✱ ✉s✉❛❧❧② ❤❛✈❡ ❞✐✛❡r❡♥t ❤✐st♦r✐❡s✱ ✇❤✐❝❤ ❧❡❛❞ t♦ s②st❡♠❛t✐❝
❞✐✛❡r❡♥❝❡s ✐♥ t❤❡ ♠❡t❡♦r♦❧♦❣②✱ ♠❛❦✐♥❣ ✐t ❞✐✣❝✉❧t✱ ✐❢ ♥♦t ✐♠♣♦ss✐❜❧❡✱ t♦ ✐s♦❧❛t❡ t❤❡ ❡✛❡❝t ♦❢ t❤❡
❛❡r♦s♦❧✳ ▼❡❛s✉r❡♠❡♥ts ♦❢ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ❛r❡ ♥♦t ❛❝❝✉r❛t❡ ❡♥♦✉❣❤✱ ❛♥❞ ♦✉r ✉♥❞❡rst❛♥❞✐♥❣
♦❢ t❤❡ ❞②♥❛♠✐❝s ♦❢ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ✐s ♥♦t ❝♦♠♣❧❡t❡ ❡♥♦✉❣❤✱ t♦ ♣r❡❝✐s❡❧② ♣r❡❞✐❝t ✇❤❛t t❤❡ LWP
♦❢ ❛ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r s❤♦✉❧❞ ❜❡✳ ❚♦ ✐❧❧✉str❛t❡ t❤✐s ❞r❛✇❜❛❝❦✱ ❧❡ts ❝♦♥s✐❞❡r ❛ STBL ✇✐t❤ ❛ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡
t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ♦❢ ❛❜♦✉t ✷✵ ◦❈ ❛♥❞ ❛ ❝❧♦✉❞ t❤✐❝❦♥❡ss ♦❢ ✶✵✵ ♠✳ ❚❤❡ t♦t❛❧ ✭✈❛♣♦r ♣❧✉s ❧✐q✉✐❞✮ ✇❛t❡r
❝♦♥t❡♥t ✐s ♦❢ t❤❡ ♦r❞❡r ♦❢ ✷✵ ❣ ♠−3✱ ✇❤✐❧❡ t❤❡ ♠❛①✐♠✉♠ ✭❛❞✐❛❜❛t✐❝✮ LWC ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣ r❡❛❝❤❡s
♦♥❧② ✵✳✷ ❣ ♠−3✱ ✐✳❡✳ ✶✴✶✵✵ ♦❢ t❤❡ t♦t❛❧✳ ❚♦ ♣r❡❞✐❝t LWC ✈❛r✐❛t✐♦♥s ✇✐t❤ ❛ r❡❧❛t✐✈❡ ❛❝❝✉r❛❝②
♦❢ ✶✴✶✵ ✇♦✉❧❞ t❤❡r❡❢♦r❡ r❡q✉✐r❡ ❝❛♣❛❜✐❧✐t✐❡s t♦ ♠❡❛s✉r❡ t❤❡ t♦t❛❧ ✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥t ✇✐t❤ ❛ r❡❧❛t✐✈❡
❛❝❝✉r❛❝② ♦❢ ✶✴✶✵✵✵✱ ❛♥❞ t❤❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡✱ t❤❛t ❞❡t❡r♠✐♥❡s t❤❡ s❛t✉r❛t✐♦♥ ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦✱ ✇✐t❤
❛♥ ❛❜s♦❧✉t❡ ❛❝❝✉r❛❝② ♦❢ ✵✳✵✻✺ ◦❈✱ ✇❤✐❝❤ ✐s ❢❛r ❜❡②♦♥❞ t❤❡ ❛❝t✉❛❧ ♣❡r❢♦r♠❛♥❝❡ ♦❢ ❛✐r❜♦r♥❡ ♦r
r❛❞✐♦s♦✉♥❞✐♥❣ ✐♥str✉♠❡♥ts✳ ❆♥♦t❤❡r ✐❧❧✉str❛t✐♦♥ ✐s t❤❡ ❆❈❊✷ ❡①♣❡r✐♠❡♥t t❤❛t ♣r♦✈✐❞❡❞ ✽ ❝❛s❡
st✉❞✐❡s ♦❢ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡rs✱ ✇✐t❤ CDNC ✈❛❧✉❡s r❛♥❣✐♥❣ ❢r♦♠ ✺✵ t♦ ✷✺✵ ❝♠−3✳ ❚❤❡ ❝❧♦✉❞
❛❧❜❡❞♦ ♦❢ t❤❡ ♠♦st ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s✱ ❞❡s♣✐t❡ t❤❡✐r ❤✐❣❤❡r CDNC✱ ✇❛s ❧♦✇❡r t❤❛♥ t❤❡ ♦♥❡ ♦❢ t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡s✳ ■♥❞❡❡❞✱ t❤❡ ♠♦st ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s ✇❡r❡ ❝❤❛r❛❝t❡r✐③❡❞ ❜② t❤✐♥♥❡r ❝❧♦✉❞s ✭❇r❡♥❣✉✐❡r
❛♥❞ P❛✇❧♦s❦❛✱ ✷✵✵✸✮✳ ❚❤✐s ❢❡❛t✉r❡ ♠✐❣❤t ❜❡ ✐♥t❡r♣r❡t❡❞ ❛s t❤❡ s✐❣♥❛t✉r❡ ♦❢ ❛ ♥❡❣❛t✐✈❡ ✷♥❞ AIE✳
✷
❚❤❡ ♠♦st r❡❛s♦♥❛❜❧❡ ❡①♣❧❛♥❛t✐♦♥ ❤♦✇❡✈❡r ✇❛s t❤❛t ♣♦❧❧✉t❡❞ ❛✐r ♠❛ss❡s ❤❛❞ ❝r♦ss❡❞ t❤❡ ■❜❡r✐❛♥
♣❡♥✐♥s✉❧❛ ❛♥❞ ❡①♣❡r✐❡♥❝❡❞ r❡❞✉❝❡❞ ❧❛t❡♥t ❛♥❞ ✐♥❝r❡❛s❡❞ s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉①❡s✱ ❝♦♠♣❛r❡❞ t♦ t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❛✐r ♠❛ss❡s t❤❛t ✇❡r❡ ✢♦✇✐♥❣ ♦✈❡r t❤❡ ♦❝❡❛♥ ❢♦r ❛❜♦✉t ❛ ✇❡❡❦ ❜❡❢♦r❡ r❡❛❝❤✐♥❣ t❤❡ ❛r❡❛
♦❢ t❤❡ ✜❡❧❞ ❡①♣❡r✐♠❡♥t✱ ♥♦rt❤ ♦❢ t❤❡ ❈❛♥❛r② ■s❧❛♥❞s✳
●✐✈❡♥ t❤❡ ❝♦♠♣❧❡① ✐♥t❡r❛❝t✐♦♥s ❣♦✈❡r♥✐♥❣ t❤❡ STBL ❛♥❞ t❤❡ ❞✐✣❝✉❧t✐❡s ✐♥ ♣r❡❝✐s❡❧② ♠❡❛s✉r✐♥❣
✐ts ❣♦✈❡r♥✐♥❣ ♣❤②s✐❝❛❧ ♣❛r❛♠❡t❡rs✱ t❤❡ st✉❞② ♦❢ t❤❡ ✷♥❞ AIE ❝❛❧❧s ❢♦r t❤❡ ✉s❡ ♦❢ ❤✐❣❤ r❡s♦❧✉t✐♦♥
✭LES✮ ♥✉♠❡r✐❝❛❧ ♠♦❞❡❧s ✇✐t❤ st❛t❡✲♦❢✲t❤❡✲❛rt ♣❛r❛♠❡t❡r✐③❛t✐♦♥s ♦❢ ❝❧♦✉❞ ❞②♥❛♠✐❝s✱ t✉r❜✉❧❡♥❝❡✱
r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛♥❞ ♠✐❝r♦♣❤②s✐❝s✳ ❊✈❡♥ t❤♦✉❣❤ ❧❛r❣❡r s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ❝❛♥♥♦t ❜❡ ❞❡t❡r♠✐♥❡❞ ✇✐t❤ s✉❢✲
✜❝✐❡♥t ❛❝❝✉r❛❝②✱ t❤❡② ❝❛♥ ❜❡ t✉♥❡❞ ❢♦r t❤❡ ♠♦❞❡❧ t♦ r❡♣r♦❞✉❝❡ t❤❡ ❡①♣❡❝t❡❞ ❝❧♦✉❞ str✉❝t✉r❡✳
■t ✐s t❤❡♥ ♣♦st✉❧❛t❡❞ t❤❛t✱ ✐❢ t❤❡ ❡①t❡r♥❛❧ ❢♦r❝✐♥❣s ❛r❡ ❦❡♣t ✉♥❝❤❛♥❣❡❞✱ ✇❤✐❧❡ ♠♦❞✐❢②✐♥❣ ❛❡r♦s♦❧
♣r♦♣❡rt✐❡s✱ t❤❡ ♠♦❞❡❧ ✐s ❛❜❧❡ t♦ ❝❛♣t✉r❡ t❤❡ ❡ss❡♥❝❡ ♦❢ t❤❡ ✐♥t❡r❛❝t✐♦♥s ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧ ❛♥❞
t❤❡ ♣❤②s✐❝❛❧ ♣r♦❝❡ss❡s t❤❛t ✐♥✢✉❡♥❝❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧✐❢❡ ❝②❝❧❡✳ ❚❤❡ ♥✉♠❡r✐❝❛❧ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❝❛♥ t❤❡♥ ❜❡
❛♥❛❧②③❡❞ t♦ ✐❞❡♥t✐❢② ♠❡❛s✉r❛❜❧❡ s✐❣♥❛t✉r❡s ♦❢ t❤❡ ✷♥❞ AIE✳
❚❤❡ LES t❡❝❤♥✐q✉❡ ✇❛s ❛♣♣❧✐❡❞ ✐♥ r❡❝❡♥t st✉❞✐❡s t♦ ❡①❛♠✐♥❡ t❤❡ ✷♥❞ AIE ✭❙t❡✈❡♥s ❡t ❛❧✳✱
✶✾✾✽❀ ❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✸✱ ✷✵✵✹❀ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✱ ✷✵✵✺✮✳ ❇❛s❡❞ ♦♥ t❤❡✐r ❛♥❛❧②s✐s✱ ❙t❡✈❡♥s
❡t ❛❧✳ ✭✶✾✾✽✮ s✉❣❣❡st❡❞ t❤❛t t❤❡ r❡s♣♦♥s❡ ♦❢ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s t♦ ❛♥ ✐♥❝r❡❛s❡❞ ❛❡r♦s♦❧ ❧♦❛❞✐♥❣ ♠❛②
❜❡ ♠♦r❡ ❝♦♠♣❧❡① t❤❛♥ ♣r❡❞✐❝t❡❞ ❜② P✐♥❝✉s ❛♥❞ ❇❛❦❡r ✭✶✾✾✹✮✱ ❛ s✉❣❣❡st✐♦♥ t❤❛t ✇❛s ❜♦r♥ ♦✉t
✐♥ s✉❜s❡q✉❡♥t st✉❞✐❡s✱ ❡✳❣✳✱ ❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳ ✭✷✵✵✹✮❀ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✭✷✵✵✺✮✳ ❉❡♣❡♥❞✐♥❣ ♦♥ t❤❡
❞②♥❛♠✐❝❛❧ ❢❡❡❞❜❛❝❦s ✐♥❞✉❝❡❞ ❜② t❤❡ ✐♥t❡r❛❝t✐♦♥s ❜❡t✇❡❡♥ r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛♥❞ ♣r♦❝❡ss❡s s✉❝❤ ❛s ❞r✐③③❧❡
♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥✱ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ❛♥❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣✱ ❛♥❞ t❤❡✐r s❡♥s✐t✐✈✐t② t♦
t❤❡ ❧❛r❣❡✲s❝❛❧❡ st❛t❡ ♦❢ t❤❡ ❛t♠♦s♣❤❡r❡ ✭❢♦r ✐♥st❛♥❝❡ ❛s ♠❛♥✐❢❡st ✐♥ t❤❡ t❤❡r♠❛❧ str✉❝t✉r❡ ♦❢ t❤❡
❢r❡❡ tr♦♣♦s♣❤❡r❡✱ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ r❛t❡s ♦r s❡❛ s✉r❢❛❝❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡s✮✱ t❤❡ LWP ♠❛② ❡✐t❤❡r ✐♥❝r❡❛s❡✱
♦r ❞❡❝r❡❛s❡ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ ❛ CDNC ✐♥❝r❡❛s❡✳ ❚❤❡s❡ r❡s✉❧ts ✐♥❞✐❝❛t❡ t❤❛t t❤❡ q✉❡st✐♦♥ ♦❢ ❤♦✇ t❤❡
❛❡r♦s♦❧ ✐♠♣❛❝ts ♦♥ t❤❡ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ❧✐❢❡ ❝②❝❧❡ r❡♠❛✐♥s ❛♥ ♦♣❡♥ ♦♥❡✱ ♥♦t✇✐t❤st❛♥❞✐♥❣ ❛tt❡♠♣ts
t♦ ✐♥❝♦r♣♦r❛t❡ ♣r❡❝♦♥❝❡✐✈❡❞ ❡✛❡❝ts ✐♥t♦ ❣❡♥❡r❛❧ ❝✐r❝✉❧❛t✐♦♥ ♠♦❞❡❧s ✭❢♦r ✐♥st❛♥❝❡ ❢♦r t❤❡ ♣✉r♣♦s❡s
♦❢ t❤❡ ❋♦✉rt❤ ❆ss❡ss♠❡♥t ❘❡♣♦rt ♦❢ ■P❈❈ ✭✷✵✵✼✮✳
▼♦st ♦❢ t❤❡ r❡❝❡♥t st✉❞✐❡s ❡①❛♠✐♥❡❞ t❤❡ s❤♦rt t✐♠❡ STBL r❡s♣♦♥s❡ t♦ ✈❛r✐❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧
❧♦❛❞✐♥❣ ✭❛ ❢❡✇ ❤♦✉rs✱ ❝♦✈❡r✐♥❣ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡ ♦r ❞❛②✲t✐♠❡ ♣❡r✐♦❞s✮✳ ❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s✉❣❣❡st❡❞ t❤❛t
t❤❡ ❝❧♦✉❞ s❡♥s✐t✐✈✐t② t♦ CDNC ✈❛r✐❛t✐♦♥s ✐s r❡❞✉❝❡❞ ❞✉r✐♥❣ ❞❛②✲t✐♠❡ ❜❡❝❛✉s❡ ♦❢ t❤❡ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ♦❢
s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ✐♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✭❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✸✱ ✷✵✵✹❀ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✱ ✷✵✵✺✮✳ ❋♦❧❧♦✇✐♥❣
▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✭✷✵✵✺✮✱ ✇❤♦ r❡❝♦♠♠❡♥❞❡❞ ❡①❛♠✐♥❛t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❝♦✉♣❧✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥ ❛❡r♦s♦❧ ✐♥❞✐r❡❝t
❡✛❡❝ts ❛♥❞ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡✱ LES ✐s ✉s❡❞ ❤❡r❡ t♦ s✐♠✉❧❛t❡ ❛ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ♦❢ ♠❛r✐♥❡ str❛t♦❝✉✲
♠✉❧✉s✳ ❚❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ❛r❡ t✉♥❡❞ ❢♦r t❤❡ ❝②❝❧❡ t♦ ❜❡ ♣❡r✐♦❞✐❝ ✐♥ ♣r✐st✐♥❡ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s✱ ✐✳❡✳
LWP(t) ≈ LWP(t+24)✳ ❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✐s t❤❡♥ r❡♣❡❛t❡❞ ❜✉t✱ ❛❢t❡r t❤❡ s♣✐♥✲✉♣ ♣❡r✐♦❞✱ t❤❡ CCN
❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ✐s ✐♥❝r❡❛s❡❞ t♦ s✐♠✉❧❛t❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s✳
❚❤❡ ♠♦❞❡❧ ✐s ❞❡s❝r✐❜❡❞ ✐♥ t❤❡ ♥❡①t s❡❝t✐♦♥ ❛♥❞ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❛r❡ ♣r❡s❡♥t❡❞ ✐♥ ❙❡❝✳ ✸✳ ❚❤❡
❛❡r♦s♦❧ ✐♠♣❛❝ts ♦♥ t❤❡ ♣❤②s✐❝❛❧ ♣r♦❝❡ss❡s ❛♥❞ t❤❡ ❝♦✉♣❧✐♥❣ ✇✐t❤ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ❛r❡ ❞✐s❝✉ss❡❞
✐♥ ❙❡❝✳ ✹✳ ❚❤❡ s❡♥s✐t✐✈✐t② ♦❢ t❤❡ r❡s✉❧ts t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ✐s ❡①❛♠✐♥❡❞ ✐♥ ❙❡❝✳ ✺✳ ■♥
❙❡❝✳ ✻✱ t❤❡ r❡s✉❧ts ❛r❡ s✉♠♠❛r✐③❡❞ ❛♥❞ s✉❣❣❡st✐♦♥s ❛r❡ ♦✛❡r❡❞ ❢♦r ✉s✐♥❣ ♦❜s❡r✈❛t✐♦♥s t♦ t❡st t❤❡
✐♥s✐❣❤ts ✇❡ ❞❡✈❡❧♦♣✳
✷ ❉❡s❝r✐♣t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ▲❊❙ ♠♦❞❡❧
❚❤❡ ♥♦♥✲❤②❞r♦st❛t✐❝ ♠♦❞❡❧ ▼❡s♦✲◆❍ ✭▲❛❢♦r❡ ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✾✽✮ ❤❛s ❜❡❡♥ ❞❡s✐❣♥❡❞ t♦ s✐♠✉❧❛t❡ ❛✐r
♠♦t✐♦♥s ♦✈❡r ❛ ❜r♦❛❞ r❛♥❣❡ ♦❢ s❝❛❧❡s✱ r❛♥❣✐♥❣ ❢r♦♠ t❤❡ s②♥♦♣t✐❝ s❝❛❧❡ t♦ t✉r❜✉❧❡♥t ❡❞❞✐❡s✳ ❚❤❡
▼❡s♦✲◆❍ ❝♦♥✜❣✉r❛t✐♦♥ ❝❤♦s❡♥ ❤❡r❡ ❢♦r LES ♠♦❞❡❧✐♥❣ ♦❢ ♠❛r✐♥❡ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ✉s❡s ❛♥ ❛♥❡❧❛st✐❝
s②st❡♠ ♦❢ ❡q✉❛t✐♦♥s ✭▲✐♣♣s ❛♥❞ ❍❡♠❧❡r ✱ ✶✾✽✷✮ ❛♥❞ ❛ ✸❉ t✉r❜✉❧❡♥❝❡ s❝❤❡♠❡ ✇✐t❤ ❛ ♦♥❡✲❛♥❞✲❛✲
❤❛❧❢✲♦r❞❡r ❝❧♦s✉r❡✱ ✐✳❡✳ ♣r♦❣♥♦st✐❝ t✉r❜✉❧❡♥t ❦✐♥❡t✐❝ ❡♥❡r❣② ✭TKE✮ ❛♥❞ ❛ ❞✐❛❣♥♦st✐❝ ♠✐①✐♥❣ ❧❡♥❣t❤
✭❉❡❛r❞♦r✛ ✱ ✶✾✽✵✮✳ ❚❤❡ ❝♦♥s❡r✈❛t✐✈❡ ✈❛r✐❛❜❧❡s✱ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ♣♦t❡♥t✐❛❧ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ θl ❛♥❞ t♦t❛❧
✸
✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦ qt✱ ❛r❡ ❛❞✈❡❝t❡❞ ✇✐t❤ ❛ ♣♦s✐t✐✈❡ ❞❡✜♥✐t❡ s❡❝♦♥❞ ♦r❞❡r ❝❡♥tr❡❞ s❝❤❡♠❡✳
❚❤❡ s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡ ✭❍✮ ❛♥❞ ❧❛t❡♥t ✭▲❊✮ ❤❡❛t ✢✉①❡s ❛r❡ ♣r♦♣♦rt✐♦♥❛❧ t♦ t❤❡ ❞✐✛❡r❡♥❝❡ ✐♥
t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ❛♥❞ s♣❡❝✐✜❝ ❤✉♠✐❞✐t② ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ♦❝❡❛♥ ❛♥❞ t❤❡ ❛✐r ❥✉st ❛❜♦✈❡ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✱ ✐✳❡✳✿
H = ρaCpCHVa(Ts − Ta) LE = LvρaCHVa(qsat(Ts)− qa), ✭✶✮
✇❤❡r❡ ρa✱ Ta ❛♥❞ qa r❡♣r❡s❡♥t r❡s♣❡❝t✐✈❡❧② t❤❡ ❞❡♥s✐t②✱ t❤❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ❛♥❞ t❤❡ s♣❡❝✐✜❝ ❤✉♠✐❞✐t②
♦❢ t❤❡ ❛✐r s✐t✉❛t❡❞ ❛❜♦✈❡ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✱ Va ✐s t❤❡ ✇✐♥❞ s♣❡❡❞ ❛t t❤❡ s✉r❢❛❝❡✱ Ts ✐s t❤❡ ♦❝❡❛♥ t❡♠✲
♣❡r❛t✉r❡ ❛♥❞ qsat(Ts) ✐s t❤❡ s♣❡❝✐✜❝ ❤✉♠✐❞✐t② ❛t s❛t✉r❛t✐♦♥✳ ❚❤❡ ❝♦♥st❛♥ts Lv ❛♥❞ Cp r❡♣r❡s❡♥t
t❤❡ ❡♥t❤❛❧♣② ♦❢ ✈❛♣♦r✐③❛t✐♦♥ ❛♥❞ t❤❡ ✐s♦❜❛r✐❝ s♣❡❝✐✜❝ ❤❡❛t ❝❛♣❛❝✐t②✱ r❡s♣❡❝t✐✈❡❧②✳ ❚❤❡ ❝♦❡✣❝✐❡♥t
♦❢ ♣r♦♣♦rt✐♦♥❛❧✐t② CH ✐s ❞❡r✐✈❡❞ ❜② t❛❦✐♥❣ ✐♥t♦ ❛❝❝♦✉♥t t❤❡ t❤❡r♠♦❞②♥❛♠✐❝ st❛❜✐❧✐t② ❛❜♦✈❡ t❤❡
s✉r❢❛❝❡ FH ❛♥❞ t❤❡ r♦✉❣❤♥❡ss ❧❡♥❣t❤ z0 ✭❣✐✈❡♥ ❜② ❈❤❛r♥♦❝❦ ✭✶✾✺✺✮✮✱ ✐✳❡✳✱ CH = FH(k0/ln(z/z0))✱
✇✐t❤ k0 r❡♣r❡s❡♥t✐♥❣ t❤❡ ✈♦♥ ❑❛r♠❛♥ ❝♦♥st❛♥t✳
❚❤❡ ♠♦❞❡❧ ✐♥❝❧✉❞❡s ❛ t✇♦✲♠♦♠❡♥t ❜✉❧❦ ♠✐❝r♦♣❤②s✐❝❛❧ s❝❤❡♠❡ ❜❛s❡❞ ♦♥ t❤❡ ♣❛r❛♠❡t❡r✐③❛t✐♦♥
♦❢ ❑❤❛✐r♦✉t❞✐♥♦✈ ❛♥❞ ❑♦❣❛♥ ✭✷✵✵✵✮ ✭❤❡r❡❛❢t❡r r❡❢❡rr❡❞ t♦ ❛s ❑❑✷✵✵✵✮✱ ✇❤✐❝❤ ✇❛s s♣❡❝✐✜❝❛❧❧②
❞❡s✐❣♥❡❞ ❢♦r LES st✉❞✐❡s ♦❢ ✇❛r♠ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ❝❧♦✉❞s✳ ❚❤❡ r❛❞✐❛t✐✈❡ tr❛♥s❢❡r ✐s ❝♦♠♣✉t❡❞
✉s✐♥❣ t❤❡ ❊❈▼❲❋ ♦♣❡r❛t✐♦♥❛❧ ♠♦❞❡❧ r❛❞✐❛t✐♦♥ ❝♦❞❡ ✭▼♦r❝r❡tt❡✱ ✶✾✾✶✮✳
✷✳✶ ▼✐❝r♦♣❤②s✐❝❛❧ s❝❤❡♠❡
❋♦✉r ♣r♦❣♥♦st✐❝ ✈❛r✐❛❜❧❡s ❛r❡ ✉s❡❞ ❢♦r t❤❡ ❝♦♥❞❡♥s❡❞ ✇❛t❡r ✿ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t ❛♥❞ ❞r✐③③❧❡
❞r♦♣ ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥s ✭Nc ❛♥❞ Nr✮✱ ❛♥❞ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r ❛♥❞ ❞r✐③③❧❡ ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦s ✭qc ❛♥❞ qr✮✳
❆✉t♦❝♦♥✈❡rs✐♦♥✱ ❛❝❝r❡t✐♦♥✱ ❞r✐③③❧❡ s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ❛♥❞ ❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ ❛r❡ ♣❛r❛♠❡t❡r✐③❡❞ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣
❑❑✷✵✵✵ ✭t❤❡✐r ❊q✉❛t✐♦♥s ✷✾✱ ✸✸✱ ✸✼ ❛♥❞ ✷✷✱ r❡s♣❡❝t✐✈❡❧②✮✱ ❛♥❞ t❤❡ ❧✐♠✐t ❜❡t✇❡❡♥ ❞r♦♣❧❡ts ❛♥❞
❞r✐③③❧❡ ❞r♦♣s ✐s s❡t t♦ ✺✵ µ♠ ✐♥ ❞✐❛♠❡t❡r✳
❆ ✜❢t❤ ♣r♦❣♥♦st✐❝ ✈❛r✐❛❜❧❡ ✐s ✉s❡❞ t♦ ❛❝❝♦✉♥t ❢♦r ❛❧r❡❛❞② ❛❝t✐✈❛t❡❞ CCNs✱ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ t❤❡ ❛❝t✐✲
✈❛t✐♦♥ s❝❤❡♠❡ ♦❢ ❈♦❤❛r❞ ❡t ❛❧✳ ✭✶✾✾✽✮✳ ❚❤✐s s❝❤❡♠❡ ♠❛② ❜❡ s❡❡♥ ❛s ❛♥ ❡①t❡♥s✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❚✇♦♠❡②
✭✶✾✺✾✮ ♣❛r❛♠❡t❡r✐③❛t✐♦♥ ❢♦r ♠♦r❡ r❡❛❧✐st✐❝ ❛❝t✐✈❛t✐♦♥ s♣❡❝tr❛✳ ❚❤❡ ♥✉♠❜❡r ♦❢ CCN✱ ❛❝t✐✈❛t❡❞
❛t ❛♥② t✐♠❡ st❡♣✱ ✐s ❡q✉❛❧ t♦ t❤❡ ❞✐✛❡r❡♥❝❡ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ♥✉♠❜❡r ♦❢ CCN ✇❤✐❝❤ ✇♦✉❧❞ ❛❝t✐✈❛t❡
❛t t❤❡ ❞✐❛❣♥♦s❡❞ ♣s❡✉❞♦✲❡q✉✐❧✐❜r✐✉♠ ♣❡❛❦ s✉♣❡rs❛t✉r❛t✐♦♥ ✐♥ t❤❡ ❣r✐❞ ❛♥❞ t❤❡ ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ♦❢
❛❧r❡❛❞② ❛❝t✐✈❛t❡❞ CCN ✭Na✮✳ ❚❤❡ ❛❡r♦s♦❧s ❛r❡ ❛ss✉♠❡❞ t♦ ❜❡ ❧♦❣✲♥♦r♠❛❧❧② ❞✐str✐❜✉t❡❞ ❛♥❞ t❤❡
CCN ❛❝t✐✈❛t✐♦♥ s♣❡❝tr✉♠ ✐s ♣r❡s❝r✐❜❡❞ ❛s ✿
Na = Cs
k
v,wF (µ,
k
2
,
k
2
+ 1, β · s2v,w), ✭✷✮
✇❤❡r❡ C ✐s t❤❡ ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ♦❢ ❛❝t✐✈❛t❡❞ CCN ❛t ❛ ✈❡r② ❤✐❣❤ ✭✐♥✜♥✐t❡✮ s✉♣❡rs❛t✉r❛t✐♦♥ ❀ sv,w
✐s t❤❡ ♣s❡✉❞♦✲❡q✉✐❧✐❜r✐✉♠ ♣❡❛❦ s✉♣❡rs❛t✉r❛t✐♦♥ ✭%✮✱ ❋✭❛✱❜✱❝✱①✮ ✐s t❤❡ ❤②♣❡r❣❡♦♠❡tr✐❝ ❢✉♥❝t✐♦♥
✭Pr❡ss ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✾✷✮ ❛♥❞ k✱ µ ❛♥❞ β ❛r❡ ♣❛r❛♠❡t❡rs t❤❛t ❝❛♥ ❜❡ t✉♥❡❞ t♦ r❡♣r❡s❡♥t ✈❛r✐♦✉s ❛❡r♦s♦❧
t②♣❡s ✭❈♦❤❛r❞ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✵✮✳ ❚❤❡ ♠♦❞❡❧ ♦✛❡rs t❤✉s t❤❡ ♣♦ss✐❜✐❧✐t② t♦ ✈❛r② ❜♦t❤ t❤❡ CCN t②♣❡
❛♥❞ t❤❡✐r ♥✉♠❜❡r ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥✳ ❆♥t❤r♦♣♦❣❡♥✐❝ s✉❧❢❛t❡s ✇❡r❡ ❝❤♦s❡♥ ❤❡r❡ ❢♦r t❤❡ ❡♥t✐r❡ s❡t ♦❢
s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ✭k = 1.4✱ β = 25.5✱ µ = 0.834✮✳
❚❤❡ ❝♦♥❞❡♥s❛t✐♦♥✴❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ r❛t❡ ✐s ❞❡r✐✈❡❞ ✉s✐♥❣ t❤❡ ▲❛♥❣❧♦✐s ✭✶✾✼✸✮ s❛t✉r❛t✐♦♥ ❛❞❥✉st✲
♠❡♥t s❝❤❡♠❡✳ ❚❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ✐s ❝♦♠♣✉t❡❞ ❜② ❝♦♥s✐❞❡r✐♥❣ ❛ ❙t♦❦❡s ❧❛✇ ❢♦r t❤❡
❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ✈❡❧♦❝✐t②✱ ❛♥❞ ❛ss✉♠✐♥❣ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t s✐③❡ ❞✐str✐❜✉t✐♦♥s ❢♦❧❧♦✇
❛ ❣❡♥❡r❛❧✐③❡❞ ❣❛♠♠❛ ❧❛✇✱ ✇❤♦s❡ ♣❛r❛♠❡t❡rs ✇❡r❡ ❛❞❥✉st❡❞ ✉s✐♥❣ ❞r♦♣❧❡t s♣❡❝tr❛ ♠❡❛s✉r❡♠❡♥ts
❢r♦♠ t❤❡ ❆❈❊✲✷ ❞❛t❛ ❜❛s❡ ✭ν = 2✱ α = 3✮ ✭P❛✇❧♦✇s❦❛ ❛♥❞ ❇r❡♥❣✉✐❡r ✱ ✷✵✵✸❀ ●❡♦✛r♦② ✱ ✷✵✵✼✮✱ ✐✳❡✳✿
nc(D) = Nc
α
Γ(ν)
λανDα·(ν−1)exp(−(λD)α), ✭✸✮
✹
✇❤❡r❡ Γ(x) ✐s t❤❡ ❣❛♠♠❛ ❢✉♥❝t✐♦♥ ✱ ❉ ✐s t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t ❞✐❛♠❡t❡r ❛♥❞ Nc ✐s t❤❡ ❈❉◆❈✳ ❚❤❡
♣❛r❛♠❡t❡r λ ✐s ❣✐✈❡♥ ❜② ✿ λ = (π/6 · ρw ·
Γ(ν + 3/α)
Γ(ν)
Nc
ρaqc
)1/3✱ ✇❤❡r❡ ρw ❛♥❞ ρa ❛r❡ t❤❡ ❞❡♥s✐t✐❡s
♦❢ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ❛♥❞ ♦❢ ❛✐r✱ r❡s♣❡❝t✐✈❡❧②✱ ❛♥❞ qc ❡st ✐s t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦✳
✷✳✷ ❘❛❞✐❛t✐✈❡ s❝❤❡♠❡
❚❤❡ r❛❞✐❛t✐✈❡ ♣❛❝❦❛❣❡ ✐s ❜❛s❡❞ ♦♥ ❛ t✇♦✲str❡❛♠ ❢♦r♠✉❧❛t✐♦♥ t❤❛t s♦❧✈❡s s❡♣❛r❛t❡❧② t❤❡ ❧♦♥❣✲
✇❛✈❡ ✭LW✮ ❛♥❞ s❤♦rt✇❛✈❡ ✭SW✮ r❛❞✐❛t✐✈❡ tr❛♥s❢❡rs ❢♦r ✐♥❞❡♣❡♥❞❡♥t ♠♦❞❡❧ ❝♦❧✉♠♥s✳ ❚❤❡ r❛❞✐❛✲
t✐✈❡ ✢✉①❡s ❛r❡ ❝♦♠♣✉t❡❞ t❛❦✐♥❣ ✐♥t♦ ❛❝❝♦✉♥t t❤❡ ❛❜s♦r♣t✐♦♥✲❡♠✐ss✐♦♥ ♦❢ t❤❡ LW r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛♥❞
t❤❡ r❡✢❡❝t✐♦♥✱ s❝❛tt❡r✐♥❣ ❛♥❞ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ♦❢ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ❜② t❤❡ ❛t♠♦s♣❤❡r❡ ❛♥❞ ❜② t❤❡ ❊❛rt❤
s✉r❢❛❝❡ ✭▼♦r❝r❡tt❡✱ ✶✾✾✶✮✳ ■♥ t❤❡ LW✱ t❤❡ r❛❞✐❛t✐✈❡ tr❛♥s❢❡r ✐s ♣❛r❛♠❡t❡r✐③❡❞ ✇✐t❤ ❛ ❜r♦❛❞ ❜❛♥❞
✢✉① ❡♠✐ss✐✈✐t② ♠❡t❤♦❞ ✭▼♦r❝r❡tt❡ ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✽✻✮✱ ✇❤✐❧❡ t❤❡ ❉❡❧t❛✲❊❞✐♥❣t♦♥ ❛♣♣r♦①✐♠❛t✐♦♥ ✐s ✉s❡❞
❢♦r t❤❡ SW ✭❏♦s❡♣❤ ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✼✻✮✳
❚❤❡ ❝❧♦✉❞ LW ♦♣t✐❝❛❧ ♣r♦♣❡rt✐❡s ❛r❡ ❝♦♠♣✉t❡❞ ✉s✐♥❣ t❤❡ ❙❛✈✐❥❛r✈✐ ❛♥❞ ❘❛✐s❛♥❡♥ ✭✶✾✾✽✮
♣❛r❛♠❡t❡r✐③❛t✐♦♥✳ ■♥ t❤❡ SW✱ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ♦♣t✐❝❛❧ t❤✐❝❦♥❡ss ✐s ❝♦♠♣✉t❡❞ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ ❋♦✉q✉❛rt ✭✶✾✽✼✮
❛s ❛ ❢✉♥❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ LWP ❛♥❞ ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t ❡✛❡❝t✐✈❡ ❞✐❛♠❡t❡r deff ✱ τ = 3LWP/4ρwdeff ✱
✇❤❡r❡ ρw ✐s t❤❡ ✇❛t❡r ❞❡♥s✐t②✳ ❚❤❡ ❛s②♠♠❡tr② ❢❛❝t♦rs ✐♥ t❤❡ ✈✐s✐❜❧❡ ❛♥❞ ♥❡❛r✲✐♥❢r❛r❡❞ r❛♥❣❡s
♦❢ t❤❡ s♣❡❝tr✉♠ ❛r❡ s❡t t♦ ✵✳✽✺ ❛♥❞ ✵✳✾✷✱ r❡s♣❡❝t✐✈❡❧②✳ ❚❤❡ s✐♥❣❧❡ s❝❛tt❡r✐♥❣ ❛❧❜❡❞♦ ❝♦rr❡s♣♦♥❞s
t♦ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡ts ❢♦r♠❡❞ ♦♥ s✉❧❢❛t❡s✳ ❚❤❡ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ❝♦❡✣❝✐❡♥t ♦❢ s✉❧❢❛t❡ ✐s ❧♦✇ ✭10−7 ❛t ❛
✇❛✈❡❧❡♥❣t❤ ♦❢ ✺✵✵ nm✮✱ ❜❡✐♥❣ s✐♠✐❧❛r t♦ t❤❛t ♦❢ ♣✉r❡ ✇❛t❡r✳ ❆♥ ❛❡r♦s♦❧ ✇✐t❤ ❛ ❧♦✇ ❛❜s♦r♣t✐♦♥
❝♦❡✣❝✐❡♥t ✐s s❡❧❡❝t❡❞ ❤❡r❡ t♦ ❛✈♦✐❞ ❝♦♥❝♦♠✐t❛♥t ✐♠♣❛❝ts ❞✉❡ t♦ ❛❡r♦s♦❧ ❛❜s♦r❜✐♥❣ ♣r♦♣❡rt✐❡s ✭t❤❡
s❡♠✐✲❞✐r❡❝t ❡✛❡❝t✮✱ t❤❛t ❛r❡ ❜❡②♦♥❞ t❤❡ ♣✉r♣♦s❡ ♦❢ t❤✐s st✉❞②✳
✸ ❚❤❡ ✐♠♣❛❝t ♦❢ t❤❡ ❞r♦♣❧❡t ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ♦♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞✐✉r♥❛❧
❝②❝❧❡
✸✳✶ ❙❡t✲✉♣ ♦❢ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s
❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❝❛rr✐❡❞ ♦✉t ✐♥ t❤✐s st✉❞② ❝♦rr❡s♣♦♥❞ t♦ ❛ t②♣✐❝❛❧ s✉♠♠❡r s✐t✉❛t✐♦♥ ♦✈❡r
t❤❡ ◆❊ P❛❝✐✜❝✳ ❆ st✉❞② ❜② ❲♦♦❞ ❡t ❛❧✳ ✭✷✵✵✷✮✱ ❜❛s❡❞ ♦♥ s❛t❡❧❧✐t❡ r❛❞✐❛♥❝❡s ❣❛t❤❡r❡❞ ♦✈❡r ❛
t❤r❡❡ ②❡❛r ♣❡r✐♦❞✱ s❤♦✇s t❤❛t ♦✈❡r t❤✐s r❡❣✐♦♥ ♠❛r✐♥❡ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ❤❛✈❡ ❛ ❞✐✉r♥❛❧ ♠❡❛♥ LWP
♦❢ ❛♣♣r♦①✐♠❛t❡❧② ✻✵✲✼✵ ❣ ♠−2✳ ❚♦ s✐♠✉❧❛t❡ ❛ ♣❡rs✐st❡♥t ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✇✐t❤ s✉❝❤ ❝❤❛r❛❝t❡r✐st✐❝s✱
♠❡t❡♦r♦❧♦❣✐❝❛❧ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s s✐♠✐❧❛r t♦ t❤❛t ♦❜s❡r✈❡❞ ❞✉r✐♥❣ ❋■❘❊ ■ ❛r❡ s❡❧❡❝t❡❞✳
❚❤❡ ♠♦❞❡❧ ✐♥✐t✐❛❧✐③❛t✐♦♥ ❢♦❧❧♦✇s t❤❡ s❡t✲✉♣ ♦❢ t❤❡ ✐♥t❡r✲❝♦♠♣❛r✐s♦♥ st✉❞② ♣❡r❢♦r♠❡❞ ❞✉r✐♥❣
❊❯❘❖❈❙ ✭❉✉②♥❦❡r❦❡ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹✮✱ ✇✐t❤ t❤❡ s❛♠❡ ✈❛❧✉❡s ♦❢ s❡❛ s✉r❢❛❝❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡✱ ❤♦r✐③♦♥t❛❧
✇✐♥❞ s♣❡❡❞✱ ✐♥✈❡rs✐♦♥ ❧❛②❡r ❛❧t✐t✉❞❡ ✭≈ ✻✵✵ ♠ ❛❜♦✈❡ t❤❡ s❡❛ ❧❡✈❡❧✮✱ t♦t❛❧ ✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦ ✭qt✮
✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡✱ ❛♥❞ θl ❛♥❞ qt ❥✉♠♣s ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣ ✭✶✷ ❑ ❛♥❞ ✲✸ ❣ ❦❣
−1 r❡s♣❡❝t✐✈❡❧②✮✳ ❚♦ s✐♠✉❧❛t❡
❛ ❞❡❡♣❡r ❝❧♦✉❞ ❤♦✇❡✈❡r✱ ✇✐t❤ s✐❣♥✐✜❝❛♥t ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ ❛t ❧♦✇ CDNC✱ t❤❡ ✐♥✐t✐❛❧ ❧✐q✉✐❞✲✇❛t❡r
♣♦t❡♥t✐❛❧ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ✭θl✮ ♣r♦✜❧❡ ✇❛s s❡t ✶ ❑ ❝♦♦❧❡r t❤❛♥ ♣r❡s❝r✐❜❡❞ ✐♥ ❊❯❘❖❈❙✳
❚❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ r❛t❡ ✐s ❝♦♠♣✉t❡❞ ❛s wsubs = −D × z ✭s
−1✮ ✇✐t❤ ❛ ❝♦♥st❛♥t ❞✐✈❡r❣❡♥❝❡ r❛t❡
D ♦❢ 6 × 10−6 s−1✳ ❚❤✐s ❞✐✈❡r❣❡♥❝❡ r❛t❡ ✐s ❝❧♦s❡ t♦ t❤❡ ❛✈❡r❛❣❡ ✈❛❧✉❡ ✐♥❞✐❝❛t❡❞ ❜② ◆❡✐❜✉r❣❡r
✭✶✾✻✵✮ ❢♦r t❤❡ ❙❛♥ ◆✐❝❤♦❧❛s ■s❧❛♥❞ ❝❛s❡s✳ ◆♦ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❛❞✈❡❝t✐♦♥ ❜② t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ✇✐♥❞s ✇❛s
❝♦♥s✐❞❡r❡❞ ✐♥ t❤❡ r❡❢❡r❡♥❝❡ ❝❛s❡ ✭❤❡r❡❛❢t❡r r❡❢❡rr❡❞ t♦ ❛s W6✮✳
❚♦ s✐♠✉❧❛t❡ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧ ✐♠♣❛❝t ♦♥ CDNC✱ t❤❡ ❈♦❤❛r❞ ❡t ❛❧✳ ✭✷✵✵✵✮ s❝❤❡♠❡ ✐s ✐♥✐t✐❛❧✐③❡❞ ✇✐t❤
✐♥❝r❡❛s✐♥❣ ✈❛❧✉❡s ♦❢ t❤❡ ❈ ❝♦❡✣❝✐❡♥t✱ ♣r♦❞✉❝✐♥❣ ✭❛t ✐♥✜♥✐t❡ s✉♣❡rs❛t✉r❛t✐♦♥✮ ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥s ♦❢
❛❝t✐✈❛t❡❞ ♥✉❝❧❡✐ ♦❢ ✺✵✱ ✷✵✵ ❛♥❞ ✻✵✵ ❝♠−3✱ r❡s♣❡❝t✐✈❡❧②✳ ❚❤❡ ❝♦rr❡s♣♦♥❞✐♥❣ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❛r❡ r❡❢❡rr❡❞
t♦ ❛s N50CCN ✱ N
200
CCN ❛♥❞ N
600
CCN ❤❡r❡❛❢t❡r✳ ❚❤❡ ❞r♦♣❧❡t ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥✱ ❤♦✇❡✈❡r✱ ❞♦❡s ♥♦t ✐♥❝r❡❛s❡
♣r♦♣♦rt✐♦♥❛❧❧② t♦ t❤❡ CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥✳ ■♥❞❡❡❞✱ ❛s t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ✈❡❧♦❝✐t② ✐♥ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s
✺
❝❧♦✉❞s ✐s ♠♦❞❡r❛t❡ ✭❧❡ss t❤❛♥ ✶ ♠ s−1✮✱ t❤❡ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ❝♦♠♣❡t✐t✐♦♥ ❢♦r ✇❛t❡r ✈❛♣♦r ✐♥❞✉❝❡❞
❜② ❛♥ ✐♥❝r❡❛s❡❞ CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ❧✐♠✐ts t❤❡ ✐♥✲❝❧♦✉❞ ♣❡❛❦ s✉♣❡rs❛t✉r❛t✐♦♥✳ ❙♦✱ t❤❡ ♣❡❛❦
s✉♣❡rs❛t✉r❛t✐♦♥ r❡❛❝❤❡s ✈❛❧✉❡s ♦❢ t❤❡ ♦r❞❡r ♦❢ ♦♥❧② ✵✳✶ % ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s✱ ❛❣❛✐♥st ✵✳✹ % ✐♥
t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡✱ ❧✐♠✐t✐♥❣ t❤✉s t❤❡ ♥✉♠❜❡r ♦❢ CCN ✇❤✐❝❤ ❢♦r♠ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡ts✳ ❚❤❡ ♠❡❛♥ CDNC
✈❛❧✉❡✱ ❛✈❡r❛❣❡❞ ♦✈❡r ❛❧❧ ♠♦❞❡❧ ❣r✐❞s ✇✐t❤ CDNC > ✷✵ ❝♠−3✱ t❤✉s r❛♥❣❡s ❢r♦♠ ✸✽✲✹✵ ❝♠−3 ❢♦r
N50CCN ✱ t♦ ✶✵✵✲✶✸✺ ❝♠
−3 ❢♦r N200CCN ❛♥❞ t♦ ✶✾✵✲✷✸✵ ❝♠
−3 ❢♦r N600CCN ✳
❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ❢♦r t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ st❛rts ❛t ✷✶ ❧♦❝❛❧ t✐♠❡ ✭LT✮ ❛♥❞ ❧❛sts ❢♦r ✸✾ ❤♦✉rs✳
❉✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ✸ ❤♦✉rs ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✭s♣✐♥✲✉♣ ♣❡r✐♦❞✮✱ t❤❡ LWP ❞❡❝r❡❛s❡s r❛♣✐❞❧② ❢r♦♠ ✷✸✵ ❣
♠−2 t♦ ❛♣♣r♦①✐♠❛t❡❧② ✶✵✵ ❣ ♠−2 ❛t ✵ ▲❚ ❞✉❡ t♦ r❡❧❛t✐✈❡❧② ❤✐❣❤ ❞r✐③③❧❡ r❛t❡s ✭✷ ♠♠✴❞❛②✮✳ ❆❢t❡r
t❤❡ s♣✐♥✲✉♣ ♣❡r✐♦❞✱ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞ LWP ✈❛r✐❡s ♦♥❧② s❧♦✇❧②✱ s❤♦✇✐♥❣ t❤❛t t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ❤❛s
r❡❛❝❤❡❞ ❛ q✉❛s✐✲st❛t✐♦♥❛r② st❛t❡✳ ❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❢♦r t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s ✭N200CCN ❛♥❞ N
600
CCN ✮ st❛rt
❛t ✵ LT✱ ✇✐t❤ t❤❡ s❛♠❡ ✜❡❧❞ ❛s t❤❡ ♠❛r✐♥❡ ❝❛s❡ ❛t t❤❛t t✐♠❡ ❛♥❞ t❤❡② ❛r❡ r✉♥ ❢♦r ✸✻ ❤♦✉rs✳
❚❤❡ ❞♦♠❛✐♥ s✐③❡ ✐s ✷✳✺ ❦♠×✷✳✺ ❦♠×✷ ❦♠ ❢♦r ❛❧❧ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✱ ✇✐t❤ ✺✵ ♠ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ r❡s♦❧✉t✐♦♥
❛♥❞ ❛ ❝♦♥st❛♥t ✈❡rt✐❝❛❧ ❣r✐❞ s♣❛❝✐♥❣ ♦❢ ✶✵ ♠ ❢r♦♠ t❤❡ s❡❛ s✉r❢❛❝❡ t♦ t❤❡ ✽✺✵ ♠ ❧❡✈❡❧ t❤❛t ✐s ❛❜♦✈❡
t❤❡ ✐♥✈❡rs✐♦♥ ❢♦r ❛❧❧ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✳ ❚❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ r❡s♦❧✉t✐♦♥ ✐s s❧✐❣❤t❧② ❞❡❝r❡❛s❡❞ ❛❜♦✈❡ t❤✐s ❤❡✐❣❤t✱
s♦ t❤❛t ✶✵✺ ❧❡✈❡❧s ❛r❡ ✉s❡❞ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ s❡❛ ❧❡✈❡❧ ❛♥❞ t❤❡ t♦♣ ♦❢ t❤❡ ❞♦♠❛✐♥✳ ❚❤❡ t✐♠❡ st❡♣ ✐s ♦❢ ✶
s❡❝♦♥❞ ❛♥❞ t❤❡ ❧❛t❡r❛❧ ❜♦✉♥❞❛r② ❝♦♥❞✐t✐♦♥s ❛r❡ ♣❡r✐♦❞✐❝✳ ❚❤❡ r❛❞✐❛t✐♦♥ ❝♦❞❡ ✐s ❝❛❧❧❡❞ ❡✈❡r② ✶✺✵
s❡❝♦♥❞s ❢♦r r❡❞✉❝✐♥❣ t❤❡ ❝♦♠♣✉t❛t✐♦♥❛❧ ❝♦st✳ ❚❤❡ s❡♥s✐t✐✈✐t② t♦ t❤❡ s✐③❡ ♦❢ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ❞♦♠❛✐♥
✇❛s t❡st❡❞ ❜② s✐♠✉❧❛t✐♥❣ ❛ ♣r✐st✐♥❡ ❛♥❞ ❛ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ♦♥ ❛ ❞♦♠❛✐♥ ❢♦✉r t✐♠❡s ❧❛r❣❡r✱
✐✳❡✳ ✺ ❦♠×✺ ❦♠×✷ ❦♠✳ ❚❤❡ r❡s✉❧ts s❤♦✇❡❞ t❤❛t t❤❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ q✉❛♥t✐t✐❡s
✭❝❧♦✉❞ ❞❡♣t❤✱ LWP✱ CDNC✱ r❛✐♥ r❛t❡✱ ❡t❝✳✮ ✐s ♥♦t s✐❣♥✐✜❝❛♥t❧② ✐♥✢✉❡♥❝❡❞ ❜② t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ s✐③❡✳ ■t
❛♣♣❡❛rs t❤❛t t❤❡ r❡❞✉❝❡❞ ❞♦♠❛✐♥ ✐s ❛❜❧❡ t♦ ❝❛♣t✉r❡ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ♠❡❛♥ str✉❝t✉r❡
♦❢ t❤❡ STBL ❢♦r ❜♦t❤ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❛♥❞ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s✳ ■❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❧♦♥❣❡r t❤❛♥ ✸✻ ❤♦✉rs
✇❡r❡ ❞❡s✐r❛❜❧❡ ❤♦✇❡✈❡r✱ t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ✇♦✉❧❞ ❤❛✈❡ t♦ ❜❡ ❡①t❡♥❞❡❞ ❜❡❝❛✉s❡ t❤❡ t✉r❜✉❧❡♥t str✉❝t✉r❡s
✐♥ t❤❡ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ♣r♦❣r❡ss✐✈❡❧② ❣r♦✇ ✇✐t❤ t✐♠❡✳
✸✳✷ ❘❡s✉❧ts
❚❤❡ t✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ❛✈❡r❛❣❡❞ LWP ✭❣ ♠−2✮ ♣❧♦tt❡❞ ✐♥ ❋✐❣✳ ✶❛ s❤♦✇s ❤♦✇
str♦♥❣❧② t❤❡ CDNC ❝❤❛♥❣❡s ❛✛❡❝t t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞✳ ❚❤❡ s②st❡♠ r❡s♣♦♥s❡ ✐s
♥♦♥✲tr✐✈✐❛❧✿ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥✱ t❤❡ LWP ✐♥❝r❡❛s❡s ✇✐t❤ ✐♥❝r❡❛s❡❞ CCN ❧♦❛❞✐♥❣ ❛s
❡①♣❡❝t❡❞✱ ❜✉t t❤✐s t❡♥❞❡♥❝② ✐s r❡✈❡rs❡❞ ❛❢t❡r ✶✵ LT✳ ■♥❞❡❡❞✱ t❤❡ t✇♦ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s ♣r♦❣r❡ss✐✈❡❧②
t❤✐♥ r❡❧❛t✐✈❡ t♦ t❤❡✐r ♣r✐st✐♥❡ ❝♦✉♥t❡r ♣❛rt ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ❧❛st ✷✻ ❤♦✉rs ♦❢ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥✳ ❚❤❡ ❝❧♦✉❞
❢r❛❝t✐♦♥ ❤♦✇❡✈❡r ✐s ❝❧♦s❡ t♦ ✶ ❢♦r ❛❧❧ ❝❛s❡s✱ ♦✈❡r t❤❡ ✸✻ ❤♦✉rs ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥✳ ■♥ ♦r❞❡r t♦ ✐♥t❡r♣r❡t
t❤❡ s♣❡❝✐✜❝ ❢❡❛t✉r❡s ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❛♥❞ ♣♦❧❧✉t❡❞ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✱ t❤❡ ✈❛r✐♦✉s ♣❤②s✐❝❛❧ ♣r♦❝❡ss❡s t❤❛t
❣♦✈❡r♥ t❤❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ STBL ❛r❡ ❡①❛♠✐♥❡❞ ✐♥ ❧✐❣❤t ♦❢ ♣r❡✈✐♦✉s ✇♦r❦✱ ✐♥ t❤❡ ♥❡①t s❡❝t✐♦♥✳
✹ ❉✐s❝✉ss✐♦♥
✹✳✶ Pr❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥✱ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ❛♥❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t
❚❤❡ s✉❞❞❡♥ ❝❤❛♥❣❡ ♦❢ t❤❡ CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ❢r♦♠ ✺✵ t♦ ✷✵✵ ♦r t♦ ✻✵✵ ❝♠−3✱ ✐♠♣♦s❡❞ ❛t
✵ LT✱ ♣r♦❞✉❝❡s ❛ r❛♣✐❞ ✐♥❝r❡❛s❡ ♦❢ t❤❡ CDNC ❛♥❞ ❛ ❞❡❝r❡❛s❡ ♦❢ t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ❛✈❡r❛❣❡❞ ❞r♦♣❧❡t
❡✛❡❝t✐✈❡ ❞✐❛♠❡t❡r ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❢r♦♠ ✸✵ µ♠ ❢♦r t❤❡ N50CCN ❝❛s❡✱ t♦ ✷✷ µ♠ ❢♦r N
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CCN ✱ ❛♥❞ t♦ ✶✼
µ♠ ❢♦r N600CCN ✳ ❚❤❡ ❛✉t♦❝♦♥✈❡rs✐♦♥ ♣r♦❝❡ss ✐s ❝♦♥s❡q✉❡♥t❧② ✐♥❤✐❜✐t❡❞ ✭✈✐❛ t❤❡ ✐♥✈❡rs❡ ❞❡♣❡♥❞❡♥❝❡
✉♣♦♥ Nc ✐♥ ❊q✳ ✭✷✾✮ ♦❢ ❑❑✷✵✵✵✮✳ ❚❤❡ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ r❛t❡s✱ ❜♦t❤ ❛t s❡❛ ❧❡✈❡❧ ❛♥❞ ❛t ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡✱
❛✈❡r❛❣❡❞ ♦✈❡r t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ✭❋✐❣✳ ✶❜✮✱ ✐♥❞✐❝❛t❡ t❤❛t ❞r✐③③❧❡ ✐s ❛❧♠♦st ❝♦♠♣❧❡t❡❧② s✉♣♣r❡ss❡❞ ❛❜♦✉t
♦♥❡ ❤♦✉r ❛❢t❡r t❤❡ CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ✐♥❝r❡❛s❡s✳ ❚❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s ❝❛♥ t❤❡r❡❢♦r❡ ❜❡ ❝♦♥s✐❞❡r❡❞
❛s ♥♦♥✲♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❝❛s❡s✱ ✇❤✐❧❡ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ♦♥❡ ✐s ❝♦♥t✐♥✉♦✉s❧② ❞r✐③③❧✐♥❣✱ ❛❧❜❡✐t ♦♥❧② ♠❛r❣✐♥❛❧❧②
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❋✐❣✉r❡ ✶✿ ❚✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥✿ ✭❛✮ LWP ✭❣ ♠−2✮✱ ✭❜✮ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ r❛t❡s ✭❤♦✉r❧②
❛✈❡r❛❣❡s✱ ♠♠ ❞❛②−1✮ ❛t s❡❛ ❧❡✈❡❧ ✭st❛rs✮ ❛♥❞ ❛t ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ✭❞♦tts✮ ❛♥❞ ✭❝✮ s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡ ✭❢✉❧❧
❧✐♥❡s✮ ❛♥❞ ❧❛t❡♥t ✭❞❛s❤❡❞✮ ❤❡❛t ✢✉①❡s✳ ❚❤❡ ❜❧❛❝❦✱ t❤❡ ❞❛r❦ ❣r❡② ❛♥❞ t❤❡ ❧✐❣❤t ❣r❡② ❧✐♥❡s✴s②♠❜♦❧s
❝♦rr❡s♣♦♥❞ t♦ t❤❡ N50CCN ✱ N
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CCN ❛♥❞ N
600
CCN s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ W6 ❝❛s❡✳
❞✉r✐♥❣ t❤❡ ❞❛②✳ ❇❡❝❛✉s❡ t❤❡ t✇♦ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s r❡s♣♦♥❞ s✐♠✐❧❛r❧② t♦ t❤❡ CDNC ✐♥❝r❡❛s❡ ✭❋✐❣✳
✶❛✮✱ t❤❡ ❛♥❛❧②s✐s ❤❡r❡❛❢t❡r ✇✐❧❧ ♠❛✐♥❧② ❜❡ ❢♦❝✉s❡❞ ♦♥ t❤❡ ❝♦♠♣❛r✐s♦♥ ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ ✭N50CCN ✮
✇✐t❤ t❤❡ ♠♦st ♣♦❧❧✉t❡❞ ♦♥❡ ✭N600CCN ✮✳
❇❡❝❛✉s❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t ❞✐❛♠❡t❡r ❞❡❝r❡❛s❡s ✇✐t❤ CDNC✱ t❤❡ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ✈❡❧♦❝✐t②
✐s r❡❞✉❝❡❞✳ ❚❤❡ ✐♥❤✐❜✐t✐♦♥ ♦❢ ❞r✐③③❧❡ ❛♥❞ t❤❡ ✇❡❛❦❡r ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞
❝❧♦✉❞s ❢✉rt❤❡r r❡s✉❧t ✐♥ ❤✐❣❤❡r ✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥ts ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣✳ ❋✐❣✉r❡ ✷❛ s❤♦✇s ✐♥❞❡❡❞ t❤❛t t❤❡
♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ N600CCN ❝♦♥t❛✐♥s ♠♦r❡ ✇❛t❡r ✐♥ ✐ts ✉♣♣❡r ✸✵ ♠❡t❡rs t❤❛♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ♦♥❡✱ ❡s♣❡❝✐❛❧❧②
❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ✶✶ ❤♦✉rs ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✇❤❡♥ ✐ts ▲❲P ✐s ❧❛r❣❡r✳ ❋✉rt❤❡r♠♦r❡✱ t❤❡ ✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥t
❛t ✐ts t♦♣ r❡♠❛✐♥s ❡q✉✐✈❛❧❡♥t t♦ t❤❛t ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞✱ ❡✈❡♥ ✇❤❡♥ ✐ts LWP ✐s ❛❧♠♦st ❤❛❧✈❡❞
r❡❧❛t✐✈❡ t♦ ✐ts ♣r✐st✐♥❡ ❝♦✉♥t❡r ♣❛rt ✭❛❢t❡r ✶✷ ▲❚✮✳ ❚❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ❛✈❡r❛❣❡❞ ✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ♦❢ ❝❧♦✉❞
✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦✱ ♣❧♦tt❡❞ ✐♥ ✜❣✉r❡ ✸❛ ❛t ✾ ✲ ✶✵ ▲❚ ✇❤❡♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❛♥❞ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞s ❤❛✈❡
❝♦♠♣❛r❛❜❧❡ LWPs✱ ✐❧❧✉str❛t❡ t❤❡ ❡✛❡t ♦❢ s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ♦♥ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ❞✐str✐❜✉t✐♦♥ ♦❢ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r✳
❚❤✉s✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ ❜❡❤❛✈❡s ❧✐❦❡ ❛♥ ❛❞✐❛❜❛t✐❝❛❧❧② str❛t✐✜❡❞ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❛❧♠♦st ✉♣ t♦ ✐ts t♦♣✿
t❤❡ LWC ✐♥❝r❡❛s❡s ❧✐♥❡❛r❧② ✇✐t❤ ❤❡✐❣❤t ❢r♦♠ t❤❡ ❜❛s❡ t♦ t❤❡ t♦♣✱ ❛♥❞ t❤❡ LWP ✐s ♣r♦♣♦rt✐♦♥❛❧
t♦ t❤❡ LWC ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣✳ ■♥ ❝♦♥str❛st✱ t❤❡ ❞✐✈❡r❣❡♥t ✢✉① ♦❢ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r s✉❜st❛♥t✐❛❧❧② r❡❞✉❝❡s
t❤❡ ✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥t ✐♥ t❤❡ ✉♣♣❡r ✻✵ ♠❡t❡rs ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞✳
❖✈❡r t❤❡ ②❡❛rs ❛ ❜♦❞② ♦❢ ✇♦r❦ ❤❛s s❤♦✇♥ t❤❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t r❛t❡ t♦ ❞❡♣❡♥❞ s❡♥s✐t✐✈❡❧② ♦♥ t❤❡
✼
♣r❡❝✐♣✐t❛t♦♥ ✢✉①✱ ❜♦t❤ ❢r♦♠ ❞r✐③③❧❡ ♦r r❛✐♥ ❞r♦♣s ✭❙t❡✈❡♥s ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✾✽❀ ❙t❡✈❡♥s✱ ✷✵✵✼✮ ❛♥❞ ❢r♦♠
t❤❡ s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ♦❢ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡ts ✭❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹❀ ❇r❡t❤❡rt♦♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✼✮✳ ❆❧t❤♦✉❣❤
t❤❡ ❞✐✛❡r❡♥t st✉❞✐❡s ❞✐s❛❣r❡❡ ♦♥ t❤❡ ❝❤❛r❛❝t❡r ♦❢ t❤❡ ✉♥❞❡r❧②✐♥❣ ♠❡❝❤❛♥✐s♠✱ t❤❡② ❛❣r❡❡ ♦♥ t❤❡
❡✛❡❝t✱ ♥❛♠❡❧② t❤❛t ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t t❡♥❞s t♦ ❜❡ r❡❞✉❝❡❞ ✐♥ t❤❡ ♣r❡s❡♥❝❡ ♦❢ ❛ ❞✐✈❡r❣❡♥t ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r
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❋✐❣✉r❡ ✷✿ ❚✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❤♦✉r❧② ❛✈❡r❛❣❡❞ ✭❛✮ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦ ✭❣ ❦❣−1✮✱
✐♥t❡❣r❛t❡❞ ♦✈❡r t❤❡ ✉♣♣❡r ✸✵ ♠❡t❡rs ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✱ ✭❜✮ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✈❡❧♦❝✐t② ✭♠ s−1✮✱ ✭❝✮
❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❡✣❝✐❡♥❝② ✭❝♦♠♣✉t❡❞ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ ❊q✳ ✭✺✮ ♦❢ ❇r❡t❤❡rt♦♥ ❡t ❛❧✳ ✭✷✵✵✼✮✮✳ ❚❤❡ ❜❧❛❝❦
❛♥❞ t❤❡ ❧✐❣❤t ❣r❡② s②♠❜♦❧s ❝♦rr❡s♣♦♥❞ t♦ t❤❡ N50CCN ❛♥❞ N
600
CCN ✱ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ W6 ❝❛s❡✳
❖✉r r❡s✉❧ts ❛r❡ ✐♥ ❛❝❝♦r❞ ✇✐t❤ t❤❡s❡ ❡❛r❧✐❡r ✜♥❞✐♥❣s✱ ❛s t❤❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✈❡❧♦❝✐t✐❡s ❛r❡ ❧❛r❣❡r
❢♦r t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ✭♥♦♥✲♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣✮ ❝❧♦✉❞✱ ❡s♣❡❝✐❛❧❧② ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ✶✷ ❤♦✉rs ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✭❋✐❣✳
✷❜✮✳ ❚❤❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✈❡❧♦❝✐t✐❡s ❛r❡ ❝♦♠♣✉t❡❞ ❤❡r❡ ❛s t❤❡ ❞✐✛❡r❡♥❝❡ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ❣r♦✇t❤ r❛t❡
♦❢ t❤❡ ✐♥✈❡rs✐♦♥ ❧❡✈❡❧✱ ✐✳❡✳ t❤❡ ✜rst ❧❡✈❡❧ ❛❜♦✈❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✇❤❡r❡ t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ❛✈❡r❛❣❡❞ ❝❧♦✉❞
✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥t ❜❡❝♦♠❡s ③❡r♦✱ ❛♥❞ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡✳ ❚❤❡ s✐❣♥✐✜❝❛♥t ✐♥t❡♥s✐✜❝❛t✐♦♥ ♦❢
❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ♥♦t✐❝❡❞ ❢r♦♠ ✵ t♦ ✶✷ ▲❚ ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ✐s ❝♦♥s✐st❡♥t ✇✐t❤ t❤❡ ❢❛❝t t❤❛t t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ✢✉① ✐s ♠❛①✐♠✉♠✱ ❛♥❞ t❤❡r❡❢♦r❡ ❛❝ts t❤❡ ♠♦st ❡✣❝✐❡♥t❧② t♦ r❡❞✉❝❡
❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✭❋✐❣✳ ✶❜✮✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ t❤❡ ❜❡❤❛✈✐♦r ♦❢ t❤❡
♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ ✐s ❝♦rr❡❧❛t❡❞ ❞✉r✐♥❣ t❤✐s ♣❡r✐♦❞ ✇✐t❤ ❣r❡❛t❡r ✈❛❧✉❡s ♦❢ t❤❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❡✣❝✐❡♥❝②✱
✇❤✐❝❤ ✐s ❞❡✜♥❡❞ ❤❡r❡ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ ❊q✳ ✭✺✮ ♦❢ ❇r❡t❤❡rt♦♥ ❡t ❛❧✳ ✭✷✵✵✼✮ ✭❋✐❣✳ ✷❝✮✳ ❆❧t❤♦✉❣❤✱ ❞✉r✐♥❣
t❤❡s❡ ✜rst ✶✷ ❤♦✉rs t❤❡ ❚❑❊ ✈❛❧✉❡s ❛r❡ ♥♦t ❛♣♣r❡❝✐❛❜❧② ❞✐✛❡r❡♥t ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ✈❡rs✉s t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡s✱ t❤✐s ❧✐❦❡❧② r❡✢❡❝ts ❡♥❤❛♥❝❡❞ ✢✉❝t✉❛t✐♦♥s ✐♥ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ❝♦♠♣♦♥❡♥t ♦❢ t❤❡ ❚❑❊
✽
✐♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡✱ ❝♦♥s✐st❡♥t ✇✐t❤ ♠♦r❡ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ✐♥❞✉❝❡❞ ❜② ❞r✐③③❧❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ ✉♥❞❡r t❤❡
❝❧♦✉❞ ❜❛s❡✳ ❈♦♠♣❛r✐s♦♥s ♦❢ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ✈❡❧♦❝✐t② ✈❛r✐❛♥❝❡ s❤♦✇ t❤❛t t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ♠❛✐♥t❛✐♥s
♠♦r❡ ✈✐❣♦r♦✉s ✈❡rt✐❝❛❧ ♦✈❡rt✉r♥✐♥❣ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t ❛♥❞ t❤❡ ❡❛r❧② ♠♦r♥✐♥❣ ✭❋✐❣✳ ✸❜✮✱ ✇❤✐❝❤
✐s ❝♦♥s✐st❡♥t ✇✐t❤ t❤❡ ❞❡✈❡❧♦♣♠❡♥t ♦❢ ❛ ♠♦r❡ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ ✈❡rt✐❝❛❧ str✉❝t✉r❡ ✭❛♥❞ ❤❡♥❝❡ ❜❡tt❡r
❝♦rr❡s♣♦♥❞❡♥❝❡ ❜❡t✇❡❡♥ ▲❲❈ ❛♥❞ ▲❲P✮✱ ♠♦r❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✭❋✐❣✳ ✷❜✮✱ ❛♥❞ t❤❡ ❞❡✈❡❧♦♣♠❡♥t ♦❢ ❛
❞❡❡♣❡r P❇▲ ✭❋✐❣✳ ✹✮✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ ❞❡s♣✐t❡ ✐ts ❧♦✇❡r ✐♥t❡♥s✐t② ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ❧❛st ✷✹ ❤♦✉rs ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥
✭❋✐❣✳ ✶❜✮✱ t❤❡ ❞r✐③③❧❡ ✢✉①✱ ❛s ✇❡❧❧ ❛s t❤❡ ✢✉① ♦❢ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r✱ ❛❝t t♦ st❛❜✐❧✐③❡✱ ❛♥❞ t❤❡r❡❢♦r❡
✇❡❛❦❡♥✱ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ♠♦t✐♦♥s ✇✐t❤✐♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❛s s✉❣❣❡st❡❞ ❜② ❙t❡✈❡♥s ❡t ❛❧✳ ✭✶✾✾✽✮✳ ❚❤✐s
t❡♥❞❡♥❝② ✐s ✐❧❧✉str❛t❡❞ ❜② t❤❡ s❧✐❣❤t r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ✈❡❧♦❝✐t② ✐♥ t❤❡ ✉♣♣❡r ♣❛rt ♦❢ t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞ ❜♦t❤ ❞✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡ ❛♥❞ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ ♥✐❣❤t ✭❋✐❣✳ ✸❝✮✳ ❆s ❛ r❡s✉❧t✱ t❤❡
❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✐s s❧✐❣❤t❧② ❞❛♠♣❡❞ ❝♦♠♣❛r❡❞ t♦ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ❞✉r✐♥❣ t❤✐s ♣❡r✐♦❞ ✭❋✐❣✳
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   (b) (c)(a)
❋✐❣✉r❡ ✸✿ ✭❛✮ ❱❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ♦❢ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦✱ ❛✈❡r❛❣❡❞ ❜❡t✇❡❡♥ ✾ ❛♥❞
✶✵ ▲❚ ✇❤❡♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❛♥❞ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞s ❤❛✈❡ ❝♦♠♣❛r❛❜❧❡ ▲❲Ps ✭❣ ❦❣−1✮❀ ✭❜✱❝✮ ❍♦✉r❧②
❛✈❡r❛❣❡❞ ✈❛r✐❛♥❝❡ ♦❢ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ✈❡❧♦❝✐t② ✭♠2 s−2✮ ❛s ❛ ❢✉♥❝t✐♦♥ ♦❢ ❛❧t✐t✉❞❡ ♥♦r♠❛❧✐③❡❞ ❜② t❤❡
❤❡✐❣❤t ♦❢ t❤❡ ✐♥✈❡rs✐♦♥ ❧❡✈❡❧ ❢♦r ✭❜✮ ❛ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡ ✭✹✲✺ ▲❚✱ ❞❛s❤❡❞✮ ❛♥❞ ❛♥ ❡❛r❧② ♠♦r♥✐♥❣ ♣❡r✐♦❞
✭✼✲✽ ▲❚✱ ❢✉❧❧ ❧✐♥❡s✮✱ ✭❝✮ ❛ ❞❛②t✐♠❡ ✭✶✶✲✶✷ ▲❚✱ ❞❛s❤❡❞✮ ❛♥❞ r❡s♣❡❝t✐✈❡❧② ❛ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡
♣❡r✐♦❞ ✭✵✲✶ ▲❚✱ ❢✉❧❧ ❧✐♥❡s✮✳ ❚❤❡ ❜❧❛❝❦ ❛♥❞ t❤❡ ❧✐❣❤t ❣r❡② ❧✐♥❡s ❝♦rr❡s♣♦♥❞ t♦ t❤❡ N50CCN ❛♥❞
N600CCN s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ W6 ❝❛s❡✳
❖✉r s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❝♦rr♦❜♦r❛t❡ ❙t❡✈❡♥s ❡t ❛❧✳ ✭✶✾✾✽✮ ❛♥❞ ❙❛✈✐❝✲❏♦✈❝✐❝ ❛♥❞ ❙t❡✈❡♥s ✭✷✵✵✼✮ ✜♥❞✲
✐♥❣s ❛❜♦✉t t❤❡ ❞✐✛❡r❡♥t str✉❝t✉r❡s ♦❢ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❛♥❞ ♥♦♥✲♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s✳ ❚❤✉s✱
t❤❡ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❝❧♦✉❞ ❛♣♣❡❛rs t♦ ❜❡ ❝❤❛r❛❝t❡r✐③❡❞ ❜② ❛♥ ✬♦♣❡♥✲❝❡❧❧✉❧❛r✬ str✉❝t✉r❡ ❛ss♦❝✐❛t❡❞
✇✐t❤ ❞r✐③③❧❡ s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥✱ ✇❤✐❧❡ t❤❡ ♥♦♥✲♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ♦♥❡ ❛❞♦♣ts ❛ ✬❝❧♦s❡❞✲❝❡❧❧✉❧❛r✬ ♠♦r♣❤♦❧✲
♦❣②✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ t❤❡ ✉♣ ❛♥❞ ❞♦✇♥✲❞r❛❢ts ❛r❡ ❧❡ss ❢r❡q✉❡♥t ❛♥❞ ✇❡❛❦❡r ✐♥ t❤❡ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❝❧♦✉❞
t❤r♦✉❣❤ t❤❡ ❡♥t✐r❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥✳ ❚❤✐s ❛❣r❡❡♠❡♥t ✇✐t❤ ♣r❡✈✐♦✉s ✇♦r❦ s✉❣❣❡sts t❤❛t ❞❡s♣✐t❡ ✐ts r❡✲
❞✉❝❡❞ s✐③❡ ✭✶✵✵ t✐♠❡s s♠❛❧❧❡r t❤❛♥ t❤❡ ♦♥❡ ✉s❡❞ ❜② ❙❛✈✐❝✲❏♦✈❝✐❝ ❛♥❞ ❙t❡✈❡♥s ✭✷✵✵✼✮ ❢♦r t❤❡✐r
▲❊❙✮✱ ♦✉r s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ❞♦♠❛✐♥ ✐s ❛❜❧❡ t♦ ❝❛♣t✉r❡ t❤❡ ❞✐✛❡r❡♥t t✉r❜✉❧❡♥t str✉❝t✉r❡s✱ ❤❡♥❝❡ t❤❡
❞✐✛❡r❡♥t t✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥s✱ ♦❢ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❛♥❞ ♥♦♥✲♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❝❧♦✉❞s✳
❚❤❡s❡ r❡s✉❧ts ♣r❡s❡♥t ❛♥ ✐♥❝r❡❛s✐♥❣❧② ❢❛♠✐❧✐❛r ♣✐❝t✉r❡✱ ✇❤❡r❡✐♥ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ ❧❡❛❞s t♦ ❧❡ss
❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱ ❛♥❞ t♦ ❛ ❣r❡❛t❡r ♣r♦♣❡♥s✐t② t♦✇❛r❞ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣✱ ♦r ❞✐✛❡r❡♥t✐❛t✐♦♥ ✐♥ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧
str✉❝t✉r❡ ♦❢ t❤❡r♠♦❞②♥❛♠✐❝ q✉❛♥t✐t✐❡s✳ ❋✉rt❤❡r♠♦r❡✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ STBL ✐s ✇❛r♠❡❞ ❛♥❞ ❞r✐❡❞
♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t❧② t❤❛♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ♦♥❡ t❤r♦✉❣❤ ♠✐①✐♥❣ ✇✐t❤ t❤❡ ♦✈❡r❧②✐♥❣ ❛✐r✳ ❇❡②♦♥❞ t❤❡ ✐♥t❡♥✲
s✐✜❝❛t✐♦♥ ♦❢ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱ t❤❡r❡ ❛r❡ ❛❞❞✐t✐♦♥❛❧ ❝♦♥tr❛st✐♥❣ ❢❡❛t✉r❡s ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❛♥❞
♣♦❧❧✉t❡❞ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✱ t❤❛t ❛❧s♦ ✐♠♣❛❝t t❤❡ LWP✳ ❚❤❡② ❛r❡ ❞✐s❝✉ss❡❞ ✐♥ t❤❡ ♥❡①t s❡❝t✐♦♥✳
✾
✹✳✷ ❚❤❡ ❝♦✉♣❧✐♥❣ ✇✐t❤ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡
❇♦t❤ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s st❛rt ✇✐t❤ t❤❡ s❛♠❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ❛t ✵ LT ✭❞♦tt❡❞ ❧✐♥❡s ✐♥ ❋✐❣✳ ✹✮✳ ❚❤✐s
♣r♦✜❧❡ ✐s st❛❜❧❡ ✇✐t❤ s❧✐❣❤t❧② ❝♦❧❞❡r ✭❋✐❣✳ ✹❛✮ ❛♥❞ ♠♦✐st❡r ✭❋✐❣✳ ✹❜✮ ❛✐r ❛t t❤❡ s✉r❢❛❝❡✳ ❚❤✐s
str✉❝t✉r❡ r❡s✉❧ts ❢r♦♠ t❤❡ s♣✐♥✲✉♣ ♣❡r✐♦❞ ✭❜❡t✇❡❡♥ ✷✶ LT ❛♥❞ ✵ LT✮✱ ❞✉r✐♥❣ ✇❤✐❝❤ CDNC ✐s ❧♦✇
❛♥❞ ❛ s✐❣♥✐✜❝❛♥t ❛♠♦✉♥t ♦❢ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ✐s tr❛♥s♣♦rt❡❞ t♦ t❤❡ ❧♦✇❡r ❧❡✈❡❧s ❜② ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥✳
❉✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t ✭✵ ✲ ✻ ▲❚✮✱ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s ♣r♦❣r❡ss✐✈❡❧② ❝♦♦❧❡❞ ❜② ❝❧♦✉❞
t♦♣ ▲❲ r❛❞✐❛t✐✈❡ ❝♦♦❧✐♥❣ ✇❤✐❝❤ ❞r✐✈❡s t✉r❜✉❧❡♥t ❝✐r❝✉❧❛t✐♦♥s ❛♥❞ ♠✐①❡s t❤❡ ❧❛②❡r✳ ❚❤❡ t✉r❜✉❧❡♥t
❡❞❞✐❡s ✐♥ t✉r♥ ❝❛✉s❡ ❝❧♦✉❞✲t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱ ✇❤✐❝❤ ❛❧♦♥❣ ✇✐t❤ ♥❡t ❝♦♥❞❡♥s❛t✐♦♥ ✭♠❡❛s✉r❡❞ ❜② t❤❡
♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ r❡❛❝❤✐♥❣ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✮ ❛♥❞ s✉r❢❛❝❡ ❤❡❛t ✢✉①❡s✱ ❛❝ts t♦ ✇❛r♠ t❤❡ ❧❛②❡r ❛♥❞ ❝♦✉♥t❡r❛❝t
t❤❡ ❝♦♦❧✐♥❣ t❤❛t ❞r✐✈❡s t❤❡ s②st❡♠ ✐♥ t❤❡ ✜rst ♣❧❛❝❡✳ ❚❤✐s ❝♦♠♣❡♥s❛t✐♦♥ ✐s ♥♦t ❝♦♠♣❧❡t❡✱ s♦ t❤❡
❧✐q✉✐❞✲✇❛t❡r ♣♦t❡♥t✐❛❧ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ❞❡❝r❡❛s❡s t❤r♦✉❣❤ t❤❡ ❝♦✉rs❡ ♦❢ t❤✐s ♣❡r✐♦❞ ✭❋✐❣✳ ✹❛✮✳ ▼♦st
♦❢ t❤❡ ❝♦♦❧✐♥❣ ✐s ❛♣♣❛r❡♥t ✐♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐ts❡❧❢ ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ s❛♠❡ t✐♠❡✲♣❡r✐♦❞ t❤❡ ❧❛②❡r ✐s ❛❧s♦
♠✐①✐♥❣ ♠♦r❡ ❡✛❡❝t✐✈❡❧② ❛♥❞ t❡♥❞✐♥❣ t♦✇❛r❞ ❛ ♠♦r❡ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ st❛t❡✳ ❇❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡✱ ❞r✐③③❧❡
❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ ✐♥ ❝♦♥tr❛st ✐♥❤✐❜✐ts s❧✐❣❤t❧② t❤❡ ♠✐①✐♥❣ ✇✐t❤ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✳ ❚❤✐s ✐s r❡✢❡❝t❡❞ ❜②
t❤❡ ♥❡❣❛t✐✈❡ ✈❛❧✉❡s ♦❢ t❤❡ ❜✉♦②❛♥❝② ✢✉① ✉♥❞❡r t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ❛t ✻ ▲❚ ✭❋✐❣✳ ✹❝✮✳
❉✉❡ t♦ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ✇❛r♠✐♥❣ t❤r♦✉❣❤ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✇❤✐❝❤ ❝♦♠♣❡♥s❛t❡s ♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t❧②
t❤❡ r❛❞✐❛t✐✈❡ ❝♦♦❧✐♥❣✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❙❚❇▲ ❝♦♦❧s ❧❡ss t❤❛♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❧❛②❡r ❞✉r✐♥❣ t❤✐s ✜rst ♥✐❣❤t
✭❋✐❣✳ ✹❛✮✳ ❚❤❡ ♠♦r❡ ✈✐❣♦r♦✉s t✉r❜✉❧❡♥❝❡ ✇❤✐❝❤ ❛r✐s❡s ✐♥ t❤❡ ❛❜s❡♥❝❡ ♦❢ ❞r✐③③❧❡ ❛❧s♦ ♠❛✐♥t❛✐♥s
❛ ♠♦r❡ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ ❧❛②❡r ✭❋✐❣s✳ ✹❛✱ ✹❜✮✳ ❚❤❡ t❡♥❞❡♥❝② ♦❢ t✉r❜✉❧❡♥❝❡ t♦ ❜❡ ❡✛❡❝t✐✈❡ ✐♥ ♠✐①✐♥❣
t❤❡ ❧❛②❡r ✐s ❛❧s♦ ❡✈✐❞❡♥t ✐♥ t❤❡ ❜✉♦②❛♥❝② ✢✉① ✭❋✐❣✳ ✹❝✮✱ ✇❤✐❝❤ ✐s ♣♦s✐t✐✈❡ t❤r♦✉❣❤ t❤❡ ❡♥t✐r❡
♣♦❧❧✉t❡❞ ❙❚❇▲ ❛t ✻ ▲❚✳ ❚❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ♠✐①✐♥❣ ❜❡✐♥❣ str♦♥❣❡r✱ t❤❡ ✇❛t❡r ✈❛♣♦r ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ✐s
♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t❧② tr❛♥s♣♦rt❡❞ t♦ t❤❡ ✉♣♣❡r ❧❡✈❡❧s ✇❤❡r❡ ✐t ❝♦✉♥t❡r❛❝ts t❤❡ ❞r②✐♥❣ ❞✉❡ t♦ ❝❧♦✉❞ t♦♣
❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✭❋✐❣✳ ✹❜✮✳ ❇❡❝❛✉s❡ t❤❡ ♠♦r❡ ✇❡❧❧✲♠✐①❡❞ st❛t❡ ✐s ❛ss♦❝✐❛t❡❞ ✇✐t❤ ✇❛r♠❡r ❛♥❞ ❞r✐❡r
s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❛✐r ✭❋✐❣s✳ ✹❛✱ ✹❜✮✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ✐s ❝❤❛r❛❝t❡r✐③❡❞ ❜♦t❤ ❜② ❛ s❧✐❣❤t❧② s♠❛❧❧❡r
s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉① ❛♥❞ ❜② ❛ str♦♥❣❡r ❧❛t❡♥t ❤❡❛t ✢✉① ✭❋✐❣✳ ✶❝✮✳
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❋✐❣✉r❡ ✹✿ ❱❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ♦❢ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ ✭❛✮ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ♣♦t❡♥t✐❛❧ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ✭❑✮✱ ✭❜✮ t♦t❛❧
✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦ ✭❣✴❦❣✮ ❛♥❞ ✭❝✮ ❜✉♦②❛♥❝② ✢✉① ✭B = g
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✻ LT ✭❞❛s❤❡❞✮ ❛♥❞ ✶✷ LT ✭❢✉❧❧ ❧✐♥❡s✮✳ ❚❤❡ ❜❧❛❝❦ ❛♥❞ t❤❡ ❧✐❣❤t ❣r❡② ❧✐♥❡s ❝♦rr❡s♣♦♥❞ t♦ t❤❡
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600
CCN s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ W6 ❝❛s❡✳ ❚❤❡ st❛rs ✐♥❞✐❝❛t❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ❛❧t✐t✉❞❡✳
❆t ✻ LT✱ ❜♦t❤ ❝❧♦✉❞s ❤❛✈❡ ❛❜♦✉t t❤❡ s❛♠❡ t❤✐❝❦♥❡ss✱ ✇✐t❤ ❤✐❣❤❡r ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ❛♥❞ t♦♣ ❛❧t✐t✉❞❡s
❢♦r t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡✱ ❛♥❞ ❛ s✐❣♥✐✜❝❛♥t❧② ❣r❡❛t❡r LWP ❜❡❝❛✉s❡ t❤❡ LWC ✐s ❡✈❡r②✇❤❡r❡ ❣r❡❛t❡r
✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ t❤❛♥ ✐♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ♦♥❡✳ ❚❤❡ ♣r✐st✐♥❡ STBL ✐s st✐❧❧ ♥♦t ♣❡r❢❡❝t❧② ❝♦✉♣❧❡❞✱
✇❤✐❧❡ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ♦♥❡ ✐s ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ ✭❋✐❣✳ ✹❝✮✳ ❚❤❡ ✐♥❤✐❜✐t✐♦♥ ♦❢ ❞r✐③③❧❡ ❛♥❞ t❤❡ str❡♥❣t❤❡♥✐♥❣ ♦❢
t❤❡ t✉r❜✉❧❡♥t ♠✐①✐♥❣✱ ✇❤✐❝❤ ❢❛✈♦rs ❛ ♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t tr❛♥s♣♦rt ♦❢ ✇❛t❡r ✈❛♣♦r t♦✇❛r❞s t❤❡ ❝❧♦✉❞✱
❤❛✈❡ t❤✉s ✐♥❞✉❝❡❞ ❛ ❣r❡❛t❡r LWP ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ❞❡s♣✐t❡ ✐ts str♦♥❣❡r ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t r❛t❡✳ ❆t
t❤✐s st❛❣❡✱ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✐s ✐♥ ❛❝❝♦r❞ ✇✐t❤ t❤❡ ♦✉t❧✐♥❡ ♦❢ P✐♥❝✉s ❛♥❞ ❇❛❦❡r ✭✶✾✾✹✮ ❤②♣♦t❤❡s✐s✱
✶✵
❜✉t t❤❡ ♠❡❝❤❛♥✐s♠ t❤r♦✉❣❤ ✇❤✐❝❤ ❛ r❡❞✉❝t✐♦♥ ✐♥ ❝❧♦✉❞✐♥❡ss ✐s ❛❝❤✐❡✈❡❞ ✐s s♦♠❡✇❤❛t ❞✐✛❡r❡♥t✱
✐✳❡✳✱ ✈❡rt✐❝❛❧ str❛t✐✜❝❛t✐♦♥ ✇❤✐❝❤ ✐s ♥♦t ❡✈✐❞❡♥t ✐♥ t❤❡ P✐♥❝✉s ❛♥❞ ❇❛❦❡r ✭✶✾✾✹✮ ♠♦❞❡❧ ✐s ❝❡♥tr❛❧
t♦ t❤❡ r❡s♣♦♥s❡ ♦❢ ♦✉r s✐♠✉❧❛t✐♦♥s t♦ ❝❤❛♥❣❡s ✐♥ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧ ❧♦❛❞✐♥❣✳
❆❢t❡r s✉♥r✐s❡ ✭❛r♦✉♥❞ ✻ ▲❚✮✱ ❢r♦♠ ✻ t♦ ✶✷ LT✱ t❤❡ s✐t✉❛t✐♦♥ ❡✈♦❧✈❡s q✉✐t❡ ❞✐✛❡r❡♥t❧② ✐♥ t❤❡
t✇♦ ❝❛s❡s✿ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ✐s ❞❛♠♣❡❞ ✐♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ r❡❧❛t✐✈❡ t♦ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡✱ ❧❡❛❞✐♥❣
t♦ ♠♦r❡ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ❛♥❞ ❧❡ss ❝❧♦✉❞ ✐♥ t❤❡ ❧❛tt❡r✳ ❚❤✐s ✐s ❝♦✉♥t❡r t♦ ♥❛✐✈❡ ❡①♣❡❝t❛t✐♦♥s✳ ■♥ t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡✱ t❤❡ s♦✉r❝❡s ✐♥ t❤❡ θl ❜✉❞❣❡t ✭s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛❜s♦r♣t✐♦♥✱ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t
❛♥❞ ❧❛t❡♥t ❤❡❛t r❡❧❡❛s❡✮ ♦✉t✇❡✐❣❤ t❤❡ s✐♥❦s ✭LW ❡♠✐ss✐♦♥ ❛♥❞ ❞r♦♣❧❡t s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥✮✱ ❛♥❞ t❤❡
❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s ❤❡❛t❡❞ ✭❋✐❣✳ ✹❛✮✳ ❉✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡✱ ❞r✐③③❧❡ ✐s ♥♦t ✐♥t❡♥s❡ ❡♥♦✉❣❤ t♦ r❡❛❝❤ t❤❡
s✉r❢❛❝❡ ✭❋✐❣✳ ✶❜✮✱ ❜✉t ✐t r❡♠❛✐♥s ❡✛❡❝t✐✈❡ ✐♥ ❧✐♠✐t✐♥❣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛♥❞ ❝♦♦❧✐♥❣ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✱
❞❡st❛❜✐❧✐③✐♥❣ ✐t ✇✐t❤ r❡s♣❡❝t t♦ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✳ ❚❤❡ ❧❛tt❡r ❛❝ts t♦ ❝♦♠♣❡♥s❛t❡ t❤❡ r❛❞✐❛t✐✈❡ ❤❡❛t✐♥❣ ♦❢
t❤❡ tr❛♥s✐t✐♦♥ ❧❛②❡r ✇❤❡r❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ r✐s❡s ♦❢ ❛♣♣r♦①✐♠❛t❡❧② ✽✵ ♠ ❜❡t✇❡❡♥ ✻ ❛♥❞ ✶✷ LT ✭❋✐❣✳
✹❛✮✳ ❚❤❡ ♥❡t ❡✛❡❝t ✐s t♦ r❡s✐st t❤❡ t❡♥❞❡♥❝② t♦✇❛r❞ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ t❤❛t ✇♦✉❧❞ ♦t❤❡r✇✐s❡ ❜❡ ❡①♣❡❝t❡❞
t♦ r❡s✉❧t ❢r♦♠ t❤❡ ❡✛❡❝ts ♦❢ t❤❡ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐✈❡ ❤❡❛t✐♥❣ ✐♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✳ ❙♦ ❜② ✶✷ ▲❚ t❤❡ ❙❚❇▲
✐s ❛❝t✉❛❧❧② ♠♦r❡ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ t❤❛♥ ✐t ✇❛s ✐♥ t❤❡ ❡❛r❧② ♠♦r♥✐♥❣ ♣❡r✐♦❞✳ ❚❤✐s ✐s ❡s♣❡❝✐❛❧❧② ❡✈✐❞❡♥t
✐♥ t❤❡ ♣r♦✜❧❡s ♦❢ t♦t❛❧ ✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦ ✭❋✐❣✳ ✹❜✮✱ ❜✉t ❛❧s♦ ✐♥ t❤❡ ♣r♦✜❧❡ ♦❢ t❤❡ ❜✉♦②❛♥❝② ✢✉①✱
✇❤✐❝❤ ❛t ✶✷ ▲❚ ✐s ♣♦s✐t✐✈❡ t❤r♦✉❣❤ t❤❡ ❡♥t✐r❡ ❙❚❇▲ ✭❋✐❣✳ ✹❝✮✳
❉✉r✐♥❣ t❤❡ s❛♠❡ ♣❡r✐♦❞✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ❡①♣❡r✐❡♥❝❡s ❛ ❝♦♥tr❛st✐♥❣ ❡✈♦❧✉t✐♦♥✳ ❚❤❡ ❡♥tr❛✐♥✲
♠❡♥t r❛t❡ ✐s st✐❧❧ ❤✐❣❤❡r t❤❛♥ ✐♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ ✭❋✐❣✳ ✷❜✮ ❛♥❞ t❤❡ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ♦❢ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ✐s
✐♥t❡♥s✐✜❡❞ ❜② t❤❡ ❣r❡❛t❡r ✈❛❧✉❡s ♦❢ t❤❡ LWC ❛t s✉♥r✐s❡✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ ✐♥ t❤❡ ❧❛❝❦ ♦❢ ❞r✐③③❧❡✱ t❤❡r❡ ✐s
♥♦ ❤❡❛t s✐♥❦ t♦ ❝♦✉♥t❡r❜❛❧❛♥❝❡ t❤❡ ✇❛r♠✐♥❣ ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ r❡❣✐♦♥✳ ❇❡s✐❞❡s✱ ❛s t❤❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡
❛❜♦✈❡ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ❣r❛❞✉❛❧❧② ✐♥❝r❡❛s❡s✱ t❤❡ s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉① r❛♣✐❞❧② ❞❡❝r❡❛s❡s t♦ r❡❛❝❤ s❧✐❣❤t❧②
♥❡❣❛t✐✈❡ ✈❛❧✉❡s ❛t ✶✷ ▲❚ ✭❋✐❣✳ ✶❝✮✳ ❲❤✐❧❡ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s ❧❡ss ❤❡❛t❡❞ ❜② ❛❞✈❡❝t✐♦♥ ♦❢ ✇❛r♠
❛✐r ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✱ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s ✐♥❝r❡❛s✐♥❣❧② ✇❛r♠❡❞ ❜② ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛♥❞ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ♦❢
s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛♥❞ ❜❡❣✐♥s t♦ ❞❡❝♦✉♣❧❡ ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ✭♥♦t❡ t❤❡ str❛t✐✜❝❛t✐♦♥ ❞❡✈❡❧♦♣✐♥❣ ❛t
❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ✐♥ ❋✐❣✳ ✹❛✮✳ ❚❤❡ ♠✐①✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ❛♥❞ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s ❢✉rt❤❡r r❡❞✉❝❡❞
❜② t❤❡ ❞❡❝❛② ♦❢ ❚❑❊ t❤❡r♠❛❧ ♣r♦❞✉❝t✐♦♥ ❝❧♦s❡ t♦ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ❝❛✉s❡❞ ❜② t❤❡ ❧❛❝❦ ♦❢ ❛ s✐❣♥✐✜❝❛♥t
s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉①✳ ❚❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r t❤✉s ❣r❛❞✉❛❧❧② ❞❡❝♦✉♣❧❡s ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✱ t❤❡ ❜✉♦②❛♥❝② ✢✉①
❜❡❝♦♠✐♥❣ ♥❡❣❛t✐✈❡ ♦✈❡r ❛ ✷✵✵ ♠ ❧❛②❡r ❜❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ✭❋✐❣✳ ✹❝✮✳ ❚❤✐s ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ✐s ♠❛♥✐❢❡st
✐♥ t❤❡ ❤✉♠✐❞✐t② ✜❡❧❞✱ ✇❤✐❝❤ ❛❧s♦ t❡♥❞s t♦ ❜❡❝♦♠❡ ✐♥❝r❡❛s✐♥❣❧② str❛t✐✜❡❞✱ st❛r✈✐♥❣ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r
♦❢ ✇❛t❡r ✭❋✐❣✳ ✹❜✮✳ ❈♦♥s❡q✉❡♥t❧②✱ t❤❡ LWP s❤❛r♣❧② ❞❡❝r❡❛s❡s ✐♥ t❤❡ ♠♦r♥✐♥❣ ❛♥❞ ✜♥❛❧❧②✱ ❛t ✶✷
LT✱ ✐t ✐s ♠✉❝❤ ❧♦✇❡r ✭✸✵ ❣ ♠−2✮ t❤❛♥ ✐ts ♣r✐st✐♥❡ ❝♦✉♥t❡r♣❛rt ✭❋✐❣✳ ✶❛✮✳
❚❤✐s ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♠❛② ❜❡ ✐♥t❡r♣r❡t❡❞ ❛s t❤❡ r❡s✉❧t ♦❢ ❛ ❝♦✉♣❧✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥ ✐♥❝r❡❛s❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t
r❛t❡ ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣✱ str♦♥❣❡r ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ♦❢ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ✐♥t♦ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✱ t❤❡ s✉❜s❡q✉❡♥t
✇❛r♠✐♥❣ ♦❢ t❤❡ STBL ❛♥❞ ❛tt❡♥✉❛t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉① ✇❤❡♥ t❤❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡
❛t t❤❡ ❧♦✇❡st ❧❡✈❡❧s ♦❢ t❤❡ STBL ❛♣♣r♦❛❝❤❡s t❤❡ s✉r❢❛❝❡ t❡♠♣❡r❛t✉r❡✳ ❚❤❡ ❝♦♥s❡q✉❡♥❝❡s ❛r❡
t✇♦❢♦❧❞ ✿ ✜rst t❤❡ STBL ❣❡ts ✇❛r♠❡r ❛♥❞ ❞r✐❡r✱ ✇❤✐❝❤ r❡❞✉❝❡s ✐ts LWP✱ s❡❝♦♥❞ t❤❡ t✉r❜✉❧❡♥❝❡
✐s ♥♦ ❧♦♥❣❡r ❛❜❧❡ t♦ ♠❛✐♥t❛✐♥ ❛ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ st❛t❡ ❜❡❝❛✉s❡ ♦❢ t❤❡ s✐❣♥✐✜❝❛♥t ♥❡❣❛t✐✈❡ ❜✉♦②❛♥❝②
✢✉① ❜❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡✳ ❚❤❡ ❛❜s❡♥❝❡ ♦❢ ❞r✐③③❧❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐✈❡ ❝♦♦❧✐♥❣ ✐♥ t❤✐s r❡❣✐♦♥ r❡✐♥❢♦r❝❡s t❤❡
❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣✳ ❚❤❡ ♠♦✐st✉r❡ s✉♣♣❧② ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ✐s ❝✉t✲♦✛ ❛♥❞ t❤❡ LWP ✐s ❡✈❡♥ ♠♦r❡ r❡❞✉❝❡❞
t❤❛♥ ✐❢ t❤❡ STBL ✇❛s ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞✳
❖♥❝❡ t❤❡ LWP r❡❛❝❤❡s ✐ts ♠✐♥✐♠✉♠ ❛t ✶✺✲✶✻ LT✱ ❜♦t❤ t❤❡ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛♥❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t
r❛t❡ ❞❡❝r❡❛s❡✱ ❤❡♥❝❡ s♦ ❞♦❡s t❤❡ ✇❛r♠✐♥❣ ❛♥❞ ❞r②✐♥❣ ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✳ ❆t t❤✐s st❛❣❡✱ ♦♥❡
♠✐❣❤t ❡①♣❡❝t t❤❛t ❛ ♥❡✉tr❛❧ ✈✐rt✉❛❧ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ♣r♦✜❧❡ ✇♦✉❧❞ ❜❡ r❡st♦r❡❞✱ t❤❛t ✇❛t❡r ✈❛♣♦r
❛❝❝✉♠✉❧❛t❡❞ ✐♥ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✇♦✉❧❞ ♣r♦❣r❡ss✐✈❡❧② ❢❡❡❞ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❛❣❛✐♥✱ ❛♥❞ t❤❛t t❤❡
❝❧♦✉❞ s❤♦✉❧❞ ❜❡ ❛❜❧❡ t♦ ❞❡✈❡❧♦♣ t❤❡ s❛♠❡ LWP ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ♣r❡✈✐♦✉s ♥✐❣❤t✳ ❚❤❡ ❡①❛♠✐♥❛t✐♦♥
♦❢ t❤❡ ✸✻ ❤♦✉rs s✐♠✉❧❛t✐♦♥s r❡✈❡❛❧s ✐♥st❡❛❞ t❤❛t ♦♥❧② t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ ✐s ❛❜❧❡ t♦ r❡st♦r❡ t❤❡ s❛♠❡
LWP ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t✳
❆❢t❡r t❤❡ s✉♥s❡t ✭❛r♦✉♥❞ ✶✽ LT✮✱ t❤❡ s❤✉t❞♦✇♥ ♦❢ SW ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ❛♥❞ ❝♦♥t✐♥✉♦✉s LW ❝♦♦❧✐♥❣
✶✶
❝♦♥tr✐❜✉t❡ t♦ r❡st♦r❡ ❛ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ STBL ✐♥ ❜♦t❤ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✱ ❛♥❞ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡rs ❞❡❡♣❡♥ ✭❋✐❣✳
✶❛✮✳ ❋✐❣✉r❡ ✺ ❝♦♠♣❛r❡s t❤❡ θl ❛♥❞ qT ✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ❛t ✹ LT ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ❛♥❞ s❡❝♦♥❞
♥✐❣❤ts✳ ❖✈❡r t❤❡s❡ ✷✹ ❤♦✉rs ♦❢ s✐♠✉❧❛t✐♦♥✱ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ STBL ❣❡ts ❝♦♦❧❡r✳ ❚❤✐s ✐♥❞✐❝❛t❡s t❤❛t
LW ❝♦♦❧✐♥❣ ♦✉t✇❡✐❣❤❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛♥❞ s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉① ✇❛r♠✐♥❣ ♦✈❡r t❤✐s ♣❡r✐♦❞✳ ❚❤❡
STBL ❛❧s♦ ❜❡❝♦♠❡s s❧✐❣❤t❧② s❤❛❧❧♦✇❡r✱ ✇❤✐❝❤ ♠❡❛♥s t❤❛t t❤❡ ✷✹ ❤ ❛✈❡r❛❣❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✈❡❧♦❝✐t②
✐s ❧♦✇❡r t❤❛♥ t❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡✳ ❈♦♥s❡q✉❡♥t❧②✱ t❤❡ r❡s✉❧t✐♥❣ LWP ✈❛❧✉❡s ❛r❡ s✐♠✐❧❛r ♦♥ ❜♦t❤ ♥✐❣❤ts✳
❚❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ STBL ✐♥ ❝♦♥tr❛st ❣❡ts ✇❛r♠❡r✱ s✐❣♥✐✜❝❛♥t❧② ❞r✐❡r ❛♥❞ t❤✐❝❦❡r✱ ✇❤✐❝❤ ✐♠♣❧✐❡s t❤❛t
❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣ ✐s str♦♥❣❡r t❤❛♥ LW ❝♦♦❧✐♥❣✱ ❛♥❞ t❤❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✈❡❧♦❝✐t② ✐s ❣r❡❛t❡r
t❤❛♥ t❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡✳ ❆s ❛ r❡s✉❧t✱ t❤❡ LWP ✐s ♠✉❝❤ ❧♦✇❡r ❞✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t✱ r❡❛❝❤✐♥❣ ✺✵ ❣
♠−2 ❛❣❛✐♥st ✶✸✺ ❣ ♠−2 ❛t ✹ LT ♦♥ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t✳ ❍❡r❡ ✇❡ s❡❡ t❤❛t t❤❡ ❧♦♥❣✲t❡r♠ ❡✛❡❝t ♦❢ ❧❡ss
♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ ❝❛✉s✐♥❣ ♠♦r❡ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛♥❞ ❤❡♥❝❡ ❞r②✐♥❣ t❤❡ ❧❛②❡r ❧❡❛❞s✱ ♦✈❡r ❧♦♥❣ t✐♠❡✲♣❡r✐♦❞s✱
t♦ ❧❡ss ❝❧♦✉❞s✱ ❛s ❤②♣♦t❤❡s✐③❡❞ ❜② ❙t❡✈❡♥s ❡t ❛❧✳ ✭✶✾✾✽✮✳
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(b)(a)
❋✐❣✉r❡ ✺✿ ❱❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ♦❢ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ ✭❛✮ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ♣♦t❡♥t✐❛❧ t❡♠♣❡r❛t✉r❡ ✭❑✮ ❛♥❞ ✭❜✮
t♦t❛❧ ✇❛t❡r ♠✐①✐♥❣ r❛t✐♦ ✭❣✴❦❣✮ ❛t ✹ LT ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ✭❞❛s❤❡❞✮ ❛♥❞ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ✭❢✉❧❧✮ ♥✐❣❤ts ♦❢
s✐♠✉❧❛t✐♦♥✳ ❚❤❡ ❜❧❛❝❦ ❛♥❞ t❤❡ ❧✐❣❤t ❣r❡② ❧✐♥❡s ❝♦rr❡s♣♦♥❞ t♦ t❤❡ N50CCN ❛♥❞ N
600
CCN s✐♠✉❧❛t✐♦♥s
♦❢ t❤❡ W6 ❝❛s❡✳ ❚❤❡ st❛rs ✐♥❞✐❝❛t❡ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ❛❧t✐t✉❞❡✳
❚❤❡s❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s✉❣❣❡st t❤❛t✱ ✉♥❞❡r ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s ❧❡❛❞✐♥❣ t♦ ❛ ♣❡r✐♦❞✐❝ ❞✐✉r♥❛❧
❝②❝❧❡ ❢♦r ♣r✐st✐♥❡ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s✱ t❤❡ ❛❞❞✐t✐♦♥ ♦❢ CCN ♣❛rt✐❝❧❡s ❛♥❞ t❤❡ r❡s✉❧t✐♥❣ ✐♥❝r❡❛s❡ ✐♥ CDNC
❞r✐✈❡s t❤❡ STBL ✐♥t♦ ❛ ♥♦♥ r❡✈❡rs✐❜❧❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥✱ s♦ t❤❛t t❤❡ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r ❞♦❡s ♥♦t r❡st♦r❡ t❤❡
s❛♠❡ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r ♣❛t❤ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♦♥❡✳
✺ ❙❡♥s✐t✐✈✐t② t♦ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s
❋♦r t❤❡ W6 ❝❛s❡✱ ♥♦ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣ ✇❛s ❝♦♥s✐❞❡r❡❞ ❡①❝❡♣t ❛ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ ✇❤✐❝❤ ❧❡❛❞s ✐♥
t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ t♦ ❛ ♣❡r✐♦❞✐❝ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡✱ t❤❛t ✐s t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✐s ❛❜❧❡ t♦ ♣r♦❞✉❝❡ ❞✉r✐♥❣ t❤❡
s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t t❤❡ s❛♠❡ LWP ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♦♥❡✳ ❚♦ t❡st t❤❡ s❡♥s✐t✐✈✐t② ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❛♥❞
♣♦❧❧✉t❡❞ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s t❤❡ s❛♠❡ ❡①❡r❝✐s❡ ✐s ♥♦✇ r❡♣❡❛t❡❞ ✇✐t❤ ❞✐✛❡r❡♥t
❝♦♥❞✐t✐♦♥s✿ t❤❡ CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ✐s st✐❧❧ s✉❞❞❡♥❧② ✐♥❝r❡❛s❡❞ ❛t ✵ LT ❢r♦♠ ✺✵ t♦ ✻✵✵ ❝♠−3✱ ❜✉t
t❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ r❛t❡✱ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❛❞✈❡❝t✐♦♥✱ ❛♥❞ ✐♥✈❡rs✐♦♥ ❧❛②❡r ♠♦✐st✉r❡ ❥✉♠♣ ❛r❡ ♠♦❞✐✜❡❞ ✐♥
t✉r♥✿
✶✳ ❢♦r t❤❡ ✜rst ❝❛s❡ ✭r❡❢❡rr❡❞ t♦ ❛s 1K✮✱ t❤❡ s❛♠❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ ❛s ❢♦r t❤❡ W6 ❝❛s❡ ✐s ✉s❡❞✱ ❜✉t ❛
❝♦♥t✐♥✉♦✉s ❝♦♦❧✐♥❣ ♦❢ ✶ ❑ ❞❛②−1✱ ❛❝❝♦✉♥t✐♥❣ ❢♦r ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ❛❞✈❡❝t✐♦♥ ♦❢ ❛ ❝♦❧❞❡r ❛✐r ♠❛ss
✐♥ t❤❡ s✐♠✉❧❛t❡❞ ❞♦♠❛✐♥✱ ✐s ❛♣♣❧✐❡❞❀
✷✳ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ❝❛s❡ ✭MST ❝❛s❡✮ ✐s s✐♠✐❧❛r t♦ W6 ❡①❝❡♣t ❢♦r t❤❡ ❤✉♠✐❞✐t② ❥✉♠♣ ❛t t❤❡ ✐♥✈❡rs✐♦♥
❧❡✈❡❧✱ t❤❛t ✐s r❡❞✉❝❡❞ ❢r♦♠ ✲✸ ❣ ❦❣−1 t♦ ✲✶ ❣ ❦❣−1❀
✶✷
✸✳ ✜♥❛❧❧②✱ ✐♥ t❤❡ t❤✐r❞ ❝❛s❡ ✭W4 ❝❛s❡✮✱ t❤❡ ❞✐✈❡r❣❡♥❝❡ ✉s❡❞ t♦ ❝♦♠♣✉t❡ t❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ r❛t❡ ✐s
r❡❞✉❝❡❞ t♦ 4 × 10−6 s−1✱ t❤❡ ♦t❤❡r ❝♦♥❞✐t✐♦♥s ❜❡✐♥❣ s✐♠✐❧❛r t♦ W6✳ ❚❤✐s ✈❛❧✉❡ ✐s ❝❧♦s❡ t♦
t❤❡ ❞✐✈❡r❣❡♥❝❡ ✈❛❧✉❡ r❡tr✐❡✈❡❞ ❢♦r t❤❡ ❋■❘❊ ■ ❝❛s❡ ❜② ❉✉②♥❦❡r❦❡ ❛♥❞ ❍✐❣♥❡tt ✭✶✾✾✸✮✳
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❋✐❣✉r❡ ✻✿ ❚✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ ✭❛✮ LWP ✭❣ ♠−2✮✱ ✭❜✮ r❛✐♥ r❛t❡ ❛t t❤❡ s✉r❢❛❝❡ ✭❤♦✉r❧②
❛✈❡r❛❣❡s✱ ♠♠ ❞❛②−1✮ ❛♥❞ ✭❝✮ ❡✈❛♣♦r❛t❡❞ r❛✐♥ r❛t❡ ✭❤♦✉r❧② ❛✈❡r❛❣❡s✱ ♠♠ ❞❛②−1✮ ❢♦r t❤❡ ✹ ♣r✐s✲
t✐♥❡ ❝❧♦✉❞ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✿ W6 ✭❢✉❧❧✴❞♦tts✮✱ 1K ✭❞❛s❤❡❞✴❞✐❛♠♦♥❞s✮✱ MST ✭❞❛s❤✲❞♦tt❡❞✴tr✐❛♥❣❧❡s✮
❛♥❞ W4 ✭❞♦tt❡❞✴st❛rs✮✳
❋✐rst ♦❢ ❛❧❧✱ ✇❡ s❤♦✉❧❞ ♥♦t❡ t❤❛t ❛❧❧ ♣r✐st✐♥❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❛r❡ ❝♦♥t✐♥✉♦✉s❧② ❞r✐③③❧✐♥❣✱ ❡✈❡♥ ✐❢ t❤❡
❞r✐③③❧❡ ✢✉① ✇❡❛❦❡♥s ❞✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡ ✭❋✐❣✳ ✻❜✮✱ ✇❤✐❧❡ ❞r✐③③❧❡ ✐s ❛❧✇❛②s ✐♥❤✐❜✐t❡❞ ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞
s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ✭♥♦t s❤♦✇♥✮✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ t❤❡ ♠♦✐st❡r ✐♥✈❡rs✐♦♥ ❧❡❛❞s t♦ ❧❡ss ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✭MST ❝❛s❡✮✱
t❤❡ ❛❞✈❡❝t✐♦♥ ♦❢ ❛ ❝♦♦❧❡r ❛✐r ♠❛ss ✐♥t♦ t❤❡ ❞♦♠❛✐♥ ♣❛rt✐❛❧❧② ❝♦✉♥t❡rs t❤❡ ❣r❛❞✉❛❧ ❤❡❛t✐♥❣ ♦❢ t❤❡
❙❚❇▲ ✭1K ❝❛s❡✮✱ ✇❤✐❧❡ t❤❡ ✇❡❛❦❡r s✉❜s✐❞❡♥❝❡ ❢❛✈♦rs ❛ ♠♦r❡ ♣r♦♥♦✉♥❝❡❞ r❛✐s❡ ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ t♦♣
✭W4 ❝❛s❡✮✳ ❙♦✱ ♦♥❡ ❝♦✉❧❞ ❡①♣❡❝t t❤❛t t❤❡ ♥❡✇ s❡ts ♦❢ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ❛✛❡❝t ♥♦t✐❝❡❛❜❧② t❤❡
LWP✳ ❚❤✐s ✐s ♥♦t t❤❡ ❝❛s❡ ❤♦✇❡✈❡r ❢♦r t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✳ ❋✐❣✉r❡ ✻❛ s❤♦✇s t❤❛t✱ ❡s♣❡❝✐❛❧❧②
❞✉r✐♥❣ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡✱ ❛❧❧ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞s s❤♦✇ s✐♠✐❧❛r LWP✳ ■♥ ❢❛❝t✱ ✐❢ t❤❡ LWP ✐♥❝r❡❛s❡s ❞✉❡ t♦
t❤❡ ✐♠♣♦s❡❞ ❢♦r❝✐♥❣s✱ t❤❡ r❛✐♥ r❛t❡ ✐s ❡q✉❛❧❧② ✐♥❝r❡❛s✐♥❣ ❛♥❞ ❤❡♥❝❡✱ s♦ ❞♦❡s t❤❡ ❛♠♦✉♥t ♦❢ ❞r✐③③❧❡
❡✈❛♣♦r❛t✐♥❣ ❜❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡ ✭❋✐❣s✳ ✻❜ ❛♥❞ ✻❝✱ ❢r♦♠ ✶✽ t♦ ✹ ▲❚✮✳ ❉✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t ♠♦r❡
✇❛t❡r ✐s t❤✉s ❧♦st ❜② ❞r✐③③❧❡ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ ❛♥❞ t❤❡ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ❞r✐③③❧❡ r❛t❡s ✐♥❤✐❜✐t ✐♥✲❝❧♦✉❞ ✈❡rt✐❝❛❧
♠♦t✐♦♥s ✭❙t❡✈❡♥s ❡t ❛❧✳✱ ✶✾✾✽✮✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ t❤❡ ✐♥t❡♥s✐✜❡❞ ❞r✐③③❧❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ ✐♥ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞
❧❛②❡r ❧✐♠✐ts ♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t❧② t✉r❜✉❧❡♥t ♠✐①✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❛♥❞ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡rs✳ ❚❤❡
✶✸
tr❛♥s♣♦rt ♦❢ ✇❛t❡r ✈❛♣♦r ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ t♦ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s t❤✉s ✇❡❛❦❡♥❡❞✱ ✇❤✐❝❤ ❢✉rt❤❡r
♣r❡✈❡♥ts t❤❡ LWP ❢r♦♠ ✐♥❝r❡❛s✐♥❣✳
❉✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡ t❤♦✉❣❤✱ ✇❤❡♥ ❞r✐③③❧❡ r❛t❡s ❛r❡ ✇❡❛❦❡r ✭✾ ✲ ✶✽ ▲❚✮✱ t❤❡ LWP ✐s ♠♦r❡ s❡♥s✐t✐✈❡
t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❝♦♥❞✐t✐♦♥s ✭❋✐❣✳ ✻❛✮✳ ■t ❛♣♣❡❛rs t❤❛t ✇❤❡♥ ❞r✐③③❧❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ ❜❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞
❜❛s❡ ✐s ✐♥t❡♥s✐✜❡❞ ✭❋✐❣✳ ✻❝✮✱ t❤❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐✈❡ ❝♦♦❧✐♥❣ ❜❛❧❛♥❝❡s ♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t❧② t❤❡ SW ❛❜s♦r♣t✐♦♥
✇❛r♠✐♥❣ ❛♥❞ ❧✐♠✐ts t❤❡ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ♦❢ t❤❡ STBL✳ ❚❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ LWP ✐s ❝♦♥s❡✲
q✉❡♥t❧② s♠❛❧❧❡r ❢♦r t❤❡ ❝❛s❡s ✇✐t❤ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ❞r✐③③❧❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐♦♥ ✭MST✱ W4✱ 1K✮✳ ■♥ s✉♠♠❛r②✱
❛❧❧ ♣r✐st✐♥❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s❤♦✇ ♣❡r✐♦❞✐❝ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡s✱ ✇✐t❤ ❛♠♣❧✐t✉❞❡s ✇❤✐❝❤ ❛r❡ ♦♥❧② s❧✐❣❤t❧②
❞❡♣❡♥❞❡♥t ♦♥ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s✳
■♥ t❤❡ ❧❛❝❦ ♦❢ ❞r✐③③❧❡✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s ❛r❡ ✐♥st❡❛❞ ♠♦r❡ s❡♥s✐t✐✈❡ t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s✳
❚❤✉s✱ t❤❡ ✐♥✐t✐❛❧ LWP ✐♥❝r❡❛s❡ ✐s ❣r❡❛t❡r ❢♦r t❤❡ ❝❛s❡s 1K✱ W4 ❛♥❞ MST t❤❛♥ ❢♦r t❤❡ r❡❢❡r❡♥❝❡
W6 ❝❛s❡✳ ❚❤✐s ❢❡❛t✉r❡ ✐s ✐❧❧✉str❛t❡❞ ❜② t❤❡ t✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ r❡❧❛t✐✈❡ LWP ❞✐✛❡r❡♥❝❡ ❜❡t✇❡❡♥
t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❛♥❞ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞ ✭✐♥ ♣❡r❝❡♥ts✮✱ s❤♦✇♥ ✐♥ ✜❣✉r❡ ✼✳
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❋✐❣✉r❡ ✼✿ ❚✐♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ r❡❧❛t✐✈❡ ❞✐✛❡r❡♥❝❡ ✐♥ ❤♦r✐③♦♥t❛❧ ♠❡❛♥ LWP ✭%✮ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞
❝❧♦✉❞ N600CCN ❛♥❞ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞ N
50
CCN ✱ ❢♦r t❤❡ ✹ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s✿ W6 ✭❢✉❧❧✮✱ 1K ✭❞❛s❤❡❞✮✱
MST ✭❞❛s❤✲❞♦tt❡❞✮ ❛♥❞ W4 ✭❞♦tt❡❞✮✳ ❚❤✐s ❞✐✛❡r❡♥❝❡ ✇❛s ❝♦♠♣✉t❡❞ ❛s t❤❡ LWP ❞✐✛❡r❡♥❝❡
❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ t✇♦ ❝❧♦✉❞s✱ ♥♦r♠❛❧✐③❡❞ ❜② t❤❡ LWP ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞✳
❉✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡ ❤♦✇❡✈❡r✱ t❤❡ LWP ♦❢ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ♥♦♥✲♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♥❣ ❝❧♦✉❞s ✐s r❛♣✐❞❧② r❡❞✉❝❡❞
❛♥❞ t❡♥❞s t♦ ❛ ♠✐♥✐♠✉♠ ❝❧♦s❡ t♦ t❤❡ ♦♥❡ ♦❢ t❤❡ W6 ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡✳ ■t ❛♣♣❡❛rs t❤❛t t❤❡ ❜✐❣❣❡r
t❤❡ LWP ✐s ❛t s✉♥r✐s❡✱ t❤❡ str♦♥❣❡r t❤❡ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ♦❢ t❤❡ STBL ✐s ❛♥❞ ❤❡♥❝❡ t❤❡ LWP r❡❞✉❝t✐♦♥
❛♥❞ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ❛♠♣❧✐t✉❞❡✳ ■♥❞❡❡❞✱ t❤❡ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ♦❢ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ✐♥t♦ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✐s
♣r♦♣♦rt✐♦♥❛❧ t♦ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r ❝♦♥t❡♥t✱ s♦ ✐❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ✐s ❞❡❡♣❡r ❛t s✉♥r✐s❡ ✐t ✇✐❧❧ ❜❡ ❤❡❛t❡❞ ♠♦r❡
str♦♥❣❧② ❜② t❤❡ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥✳ ▼♦r❡♦✈❡r✱ ❡✈❡♥ ✐❢ t❤❡ STBL ✐s ❧❡ss ❤❡❛t❡❞ ❜② ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✐♥ t❤❡
MST ❝❛s❡ ❛♥❞ ✐t ✐s ❦❡♣t ❝♦♦❧❡r ❜② t❤❡ ✐♠♣♦s❡❞ ✶❑✴❞❛② ❝♦♦❧✐♥❣ ✐♥ t❤❡ 1K ❝❛s❡✱ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡
✢✉① ❞❡❝r❡❛s❡s r❛♣✐❞❧② ✐♥ ❛❧❧ ❝❛s❡s ❛♥❞ ✐t r❡❛❝❤❡s ♥❡❣❛t✐✈❡ ✈❛❧✉❡s ❛r♦✉♥❞ ❧♦❝❛❧ ♥♦♦♥✳ ❆s ❡①♣❧❛✐♥❡❞
❢♦r t❤❡ r❡❢❡r❡♥❝❡ ❝❛s❡✱ t❤✐s r❡s✉❧ts ❜♦t❤ ✐♥ ❛ r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t✉r❜✉❧❡♥t ♠✐①✐♥❣ ✐♥ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r
❛♥❞ ✐♥ ❛ s❧♦✇❡r ✇❛r♠✐♥❣ ♦❢ t❤✐s ❧❛②❡r ❝♦♠♣❛r❡❞ t♦ t❤❛t ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✳ ❚❤✐s ❝♦✉♣❧✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥
str♦♥❣❡r s♦❧❛r ❛❜s♦r♣t✐♦♥✱ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛♥❞ r❡❞✉❝❡❞ s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉① ❛♠♣❧✐✜❡s t❤❡
❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❛♥❞ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✳ ❙♦✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s ❛❧✇❛②s ❜❡❝♦♠❡
t❤✐♥♥❡r t❤❛♥ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ♦♥❡s ❞✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡✱ r❡❣❛r❞❧❡ss ♦❢ t❤❡ ✐♠♣♦s❡❞ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s✳
❉✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t✱ t❤❡ LWP ♦❢ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s ✐♥❝r❡❛s❡s ❛❣❛✐♥✱ ❛♥❞ t❤❡ r❛t❡ ♦❢
✐♥❝r❡❛s❡ ✐s s❡♥s✐t✐✈❡ t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s✳ ❚❤✉s✱ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ LWP r❡❛❝❤❡s t❤❡ s❛♠❡
♣❡❛❦ ✈❛❧✉❡ ❛s t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ♦♥❡ ✐♥ t❤❡ W4 ❡①♣❡r✐♠❡♥t ❛t ✺ LT✱ ❛♥❞ ✐t ✐s ❣r❡❛t❡r ✐♥ t❤❡ MST
❡①♣❡r✐♠❡♥t ❢r♦♠ ✷✷ t♦ ✾ LT✳ ◆❡✈❡rt❤❡❧❡ss✱ t❤❡ ❤❡❛t✐♥❣ ❛♥❞ t❤❡ ❞r②✐♥❣ ♦❢ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ STBL
❧❡❛❞s ✐♥ ❛❧❧ ❝❛s❡s t♦ ❛ ♥♦♥✲r❡✈❡rs✐❜❧❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥✱ t❤❛t ✐s t❤❡ ❝❧♦✉❞s ♥❡✈❡r r❡st♦r❡ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞
♥✐❣❤t t❤❡ s❛♠❡ LWP ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t✳
❚❤❡ s❡♥s✐t✐✈✐t② ♦❢ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ t♦ t❤❡ ♠♦♠❡♥t ✇❤❡♥ t❤❡ CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ✐s ✐♥❝r❡❛s❡❞ ❤❛s
❛❧s♦ ❜❡❡♥ t❡st❡❞✳ ■❢ t❤❡ ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ✐s ✐♥❝r❡❛s❡❞ ❞✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡ ✭✶✷ LT✮✱ ✐♥st❡❛❞ ♦❢ ✵ LT✱ t❤❡
✶✹
✐♥✐t✐❛❧ LWP ✐♥❝r❡❛s❡ ✐s ♥♦ ❧♦♥❣❡r ♦❜s❡r✈❡❞✱ ❜✉t t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ STBL ❡①❤✐❜✐ts t❤❡ s❛♠❡ ❡✈♦❧✉t✐♦♥
❛s ✐♥ t❤❡ W6 ❡①♣❡r✐♠❡♥t✳ ❚❤✉s✱ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ❛♥❞
t❤❡ ❝✉t✲♦✛ ♦❢ t❤❡ s✉r❢❛❝❡ s❡♥s✐❜❧❡ ✢✉① ❣❡t t♦ ❛ s✐❣♥✐✜❝❛♥t LWP r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ ❝❧♦✉❞ t✐❧❧ ✶✻ LT✱
❛♥❞ ❢✉rt❤❡r ❛t ♥✐❣❤t✲t✐♠❡ ✈❛❧✉❡s ❧♦✇❡r t❤❛♥ t❤❡ ♦♥❡s ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞✳
✻ ❙✉♠♠❛r② ❛♥❞ ❝♦♥❝❧✉s✐♦♥s
❘❡❝❡♥t LES s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧ ✐♠♣❛❝t ♦♥ t❤❡ LWP ♦❢ ♠❛r✐♥❡ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r str❛✲
t♦❝✉♠✉❧✉s ✭❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹❀ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✱ ✷✵✵✺✮ ❞❡♠♦♥str❛t❡❞ t❤❛t✱ ❞✉r✐♥❣ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡✱
❡♥❤❛♥❝❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t r❛t❡ ✐♥ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s ♠❛② ❝♦✉♥t❡r❛❝t✱ ✉♥❞❡r s♣❡❝✐✜❝ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❝♦♥❞✐✲
t✐♦♥s✱ t❤❡ LWP ✐♥❝r❡❛s❡ ❡①♣❡❝t❡❞ ❢r♦♠ r❡❞✉❝❡❞ ❞r✐③③❧❡ ♣r❡❝✐♣✐t❛t✐♦♥ r❛t❡s✳ ■♥ ❢❛❝t✱ t❤❡ LWP ❝❛♥
❜❡ r❡❞✉❝❡❞ ✐♥st❡❛❞ ♦❢ ❜❡✐♥❣ ✐♥❝r❡❛s❡❞ ❛s ♣♦st✉❧❛t❡❞ ❜② P✐♥❝✉s ❛♥❞ ❇❛❦❡r ✭✶✾✾✹✮✳ ▼❡❛♥✇❤✐❧❡✱
❆❝❦❡r♠❛♥ ❡t ❛❧✳ ✭✷✵✵✹✮ ❛♥❞ ▲✉ ❛♥❞ ❙❡✐♥❢❡❧❞ ✭✷✵✵✺✮ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s✉❣❣❡st❡❞ t❤❛t ❞✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡
t❤❡ s❡♥s✐t✐✈✐t② ♦❢ t❤❡ STBL t♦ CDNC ❝❤❛♥❣❡s ✐s ❧♦✇❡r t❤❛♥ ❞✉r✐♥❣ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡✳ ■♥ t❤✐s st✉❞②✱
s✐♠✐❧❛r LES s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❛r❡ ✉s❡❞ t♦ ❡①❛♠✐♥❡ t❤❡ ❝♦✉♣❧✐♥❣ ❜❡t✇❡❡♥ t❤❡ ✐♠♣❛❝ts ♦❢ CDNC ❝❤❛♥❣❡s
❛♥❞ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡✳
❆ ✸✻ ❤♦✉rs s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ♦❢ ❛ ♣r✐st✐♥❡ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡ ❤❛s ✜rst ❜❡❡♥ ♣❡r❢♦r♠❡❞ ✇✐t❤
✈❛❧✉❡s ♦❢ ❧❛r❣❡✲s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s s✉❝❤ t❤❛t t❤❡ LWP ❞✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t ✐s t❤❡ s❛♠❡ ❛s ❞✉r✐♥❣
t❤❡ ✜rst ♦♥❡✳ ❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥ ✇❛s t❤❡♥ r❡♣❡❛t❡❞✱ ❜✉t ❛❢t❡r ❛ s♣✐♥✲✉♣ ♣❡r✐♦❞ ♦❢ ✸ ❤♦✉rs✱ t❤❡
CCN ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ✇❛s s✉❞❞❡♥❧② ✐♥❝r❡❛s❡❞ s♦ t❤❛t t❤❡ ♠❡❛♥ ❝❧♦✉❞ ❞r♦♣❧❡t ❝♦♥❝❡♥tr❛t✐♦♥ ❛❧s♦
✐♥❝r❡❛s❡❞ r❛♣✐❞❧② t❤r♦✉❣❤♦✉t t❤❡ ✇❤♦❧❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r✳
❚❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s r❡✈❡❛❧ t❤❛t ❜② ✐♥❤✐❜✐t✐♥❣ t❤❡ s❡❞✐♠❡♥t❛t✐♦♥ ♦❢ ❧✐q✉✐❞ ✇❛t❡r✱ t❤❡ CDNC ✐♥✲
❝r❡❛s❡ ❧❡❛❞s t♦ ❛♥ ✐♥t❡♥s✐✜❡❞ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱ ❜✉t ❛❧s♦ t♦ ❛ ♠♦r❡ ❡✣❝✐❡♥t ♠✐①✐♥❣ ♦❢ t❤❡
STBL✱ ❤❡♥❝❡ ❛ str♦♥❣❡r tr❛♥s♣♦rt ♦❢ ✇❛t❡r ✈❛♣♦r t♦✇❛r❞s t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst ♥✐❣❤t✳ ❙♦
t❤❡ ✐♥✐t✐❛❧ r❡s♣♦♥s❡ ♦❢ t❤❡ STBL t♦ ❛ CDNC ✐♥❝r❡❛s❡ ✐s ❛♥ ✐♥❝r❡❛s❡ ♦❢ t❤❡ LWP✳ ❲❤❡♥ t❤❡ s✉♥
r✐s❡s ❤♦✇❡✈❡r✱ t❤❡ r❡s♣♦♥s❡ ✐s r❡✈❡rs❡❞ ❛♥❞ t❤❡ LWP ♦❢ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s ❞❡❝r❡❛s❡s ♠♦r❡ t❤❛♥
✐ts ♣r✐st✐♥❡ ❝♦✉♥t❡r♣❛rt✳ ❚❤✐s ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ✐s ♠❛✐♥❧② ❞✉❡ t♦ t❤❡ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t r❛t❡ ❛t ❝❧♦✉❞
t♦♣✱ ❜✉t ✐t ✐s s✐❣♥✐✜❝❛♥t❧② r❡✐♥❢♦r❝❡❞ ❜② ❛ ❞❡❝♦✉♣❧✐♥❣ ♦❢ t❤❡ STBL t❤❛t r❡s✉❧ts ❢r♦♠ ❛❜s♦r♣t✐♦♥
♦❢ s♦❧❛r r❛❞✐❛t✐♦♥ ✐♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✭✇❤✐❝❤ ✐s ♣r♦♣♦rt✐♦♥❛❧ t♦ ❝❧♦✉❞ ✇❛t❡r✮ ❛♥❞ ❛ r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡
s❡♥s✐❜❧❡ ❤❡❛t ✢✉① ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✳ ❚❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ ✐s ❧❡ss ❛✛❡❝t❡❞ ❜❡❝❛✉s❡ ❞r✐③③❧❡ ❡✈❛♣♦r❛t✐✈❡
❝♦♦❧✐♥❣ ✐♥ t❤❡ ✉♣♣❡r ♣❛rt ♦❢ t❤❡ s✉❜❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❝♦✉♥t❡r❛❝ts t❤❡ ❤❡❛t✐♥❣ ❜② SW ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ❛♥❞
❛❞✈❡❝t✐♦♥ ♦❢ ✇❛r♠ ❛✐r ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✱ ❤❡♥❝❡ ❞❛♠♣✐♥❣ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡✳ ❉✉r✐♥❣ t❤❡ ❞❛②✱ t❤❡
♣r✐st✐♥❡ ❝❛s❡ ✐s ❧❡ss ❞❡❝♦✉♣❧❡❞ ❛♥❞ ✐ts LWP ❞❡❝r❡❛s❡s ❧❡ss t❤❛♥ t❤❡ ♦♥❡ ♦❢ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡s✳
❉✉r✐♥❣ t❤❡ ❢♦❧❧♦✇✐♥❣ ♥✐❣❤t✱ ❜♦t❤ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❛♥❞ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ STBL ❜❡❝♦♠❡ ✇❡❧❧ ♠✐①❡❞ ❛❣❛✐♥
❛♥❞ t❤❡ LWP ✐♥❝r❡❛s❡s✳ ❚❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❛s❡ ✇❤✐❝❤ ❜❡❝❛✉s❡ ♦❢ ✐♥t❡♥s✐✜❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ✇❛r♠✐♥❣
❛♥❞ ❞r②✐♥❣ ❤❛s ❛ ♠✉❝❤ ❤✐❣❤❡r ❝❧♦✉❞ ❜❛s❡✱ ♥❡✈❡r r❡❛❝❤❡s t❤❡ s❛♠❡ LWP ✈❛❧✉❡s ❛s ❞✉r✐♥❣ t❤❡ ✜rst
♥✐❣❤t✳ ❖♥ t❤❡ ♦♣♣♦s✐t❡✱ ✐ts LWP r❡♠❛✐♥s ♠✉❝❤ s♠❛❧❧❡r t❤❛♥ t❤❡ ♦♥❡ ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞✳
❆ s❡♥s✐t✐✈✐t② st✉❞② t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ❤❛s ❛❧s♦ ❜❡❡♥ ♣❡r❢♦r♠❡❞ ✇✐t❤ ❞✐✛❡r❡♥t ✈❛❧✉❡s
♦❢ t❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ r❛t❡✱ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❛❞✈❡❝t✐✈❡ ❝♦♦❧✐♥❣✱ ❛♥❞ t❤❡ t♦t❛❧ ✇❛t❡r ❥✉♠♣ t❤r♦✉❣❤ t❤❡
✐♥✈❡rs✐♦♥✳ ❲❤❡♥ t❤❡ s✉❜s✐❞❡♥❝❡ ✐s r❡❞✉❝❡❞ ✭W4 ❝❛s❡✮✱ t❤❡ LWP ♦❢ t❤❡ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ r❡❛❝❤❡s t❤❡
s❛♠❡ ✈❛❧✉❡ ❛s t❤❡ ♦♥❡ ♦❢ t❤❡ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞ ❞✉r✐♥❣ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ♥✐❣❤t✱ ❛♥❞✱ ✇❤❡♥ t❤❡ tr♦♣♦s♣❤❡r✐❝
❛✐r ✐s ♠♦✐st❡r ✭MST ❝❛s❡✮✱ ✐t ❡✈❡♥ r❡❛❝❤❡s ❛ ❤✐❣❤❡r ✈❛❧✉❡✳ ❖✈❡r❛❧❧✱ t❤❡ s✐❣♥ ❛♥❞ t❤❡ ❛♠♣❧✐t✉❞❡
♦❢ t❤❡ LWP ❝❤❛♥❣❡s ✐s ♦♥❧② s❡♥s✐t✐✈❡ t♦ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ❞✉r✐♥❣ ♥✐❣❤t✲t✐♠❡✳ ❉✉r✐♥❣ t❤❡
❞❛②✱ ♦✉r s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s✉❣❣❡st t❤❛t t❤❡ LWP r❡s♣♦♥s❡ t♦ ❛ CDNC ✐♥❝r❡❛s❡ ✐s ❛❧✇❛②s ❛ r❡❞✉❝t✐♦♥✱
✐rr❡s♣❡❝t✐✈❡ ♦❢ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s ✭✇✐t❤✐♥ t❤❡ r❛♥❣❡ ♦❢ ✈❛❧✉❡s t❡st❡❞ ✐♥ t❤✐s ❡①❡r❝✐s❡✮✳ ■t
s❡❡♠s t❤❛t t❤❡ ♣r♦❝❡ss❡s r❡s♣♦♥s✐❜❧❡ ❢♦r t❤❡ LWP r❡❞✉❝t✐♦♥ ✭❡♥❤❛♥❝❡❞ ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t✱
SW ❛❜s♦r♣t✐♦♥ ❤❡❛t✐♥❣ ✐♥ t❤❡ ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ❛♥❞ r❡❞✉❝❡❞ s❡♥s✐❜❧❡ ✢✉① ❢r♦♠ t❤❡ s✉r❢❛❝❡✮ s❝❛❧❡ ✇✐t❤
t❤❡ LWP✬s ♠❛①✐♠✉♠ ❛t ✻ ▲❚✳ ❙♦✱ ❛❧❧ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s t❡♥❞ t♦✇❛r❞ t❤❡ s❛♠❡ LWP ♠✐♥✐♠✉♠ ❛t
✶✺ ▲❚✳
✶✺
❖✉r s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s✉❣❣❡st t❤❛t✱ ❞✉r✐♥❣ ❞❛②t✐♠❡ ✇❤❡♥ t❤❡ ❛❧❜❡❞♦ ♦❢ ❜♦✉♥❞❛r② ❧❛②❡r str❛t♦❝✉♠✉✲
❧✉s s✐❣♥✐✜❝❛♥t❧② ❛✛❡❝ts t❤❡ ❊❛rt❤ r❛❞✐❛t✐✈❡ ❜✉❞❣❡t✱ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s s❤♦✉❧❞ ❡①❤✐❜✐t ❛ ❧♦✇❡r LWP✳
❙✉❝❤ ❛ r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ LWP ❝❛♥ ❜❡ s✉✣❝✐❡♥t t♦ ❝♦✉♥t❡r❛❝t t❤❡ ✐♥❝r❡❛s❡ ♦❢ ♦♣t✐❝❛❧ t❤✐❝❦♥❡ss
❞✉❡ t♦ ♠♦r❡ ♥✉♠❡r♦✉s s♠❛❧❧❡r ❞r♦♣❧❡ts ✭❚✇♦♠❡② ❡✛❡❝t✮✱ ❤❡♥❝❡ ❧❡❛❞✐♥❣ t♦ ❛♥ ❛❧❜❡❞♦ ❝♦♠♣❛r❛❜❧❡
t♦ t❤❛t ♦❢ ♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞s ❣r♦✇✐♥❣ ✐♥ ❛ s✐♠✐❧❛r ✭t❤❡r♠♦✲✮ ❞②♥❛♠✐❝❛❧ ❡♥✈✐r♦♥♠❡♥t✳ ❚❤✐s ✐s t❤❡
♦♣♣♦s✐t❡ ♦❢ ✇❤❛t ✇❛s ♣❛r❛♠❡t❡r✐③❡❞ ✐♥ ❝❧✐♠❛t❡ ♠♦❞❡❧s ❢♦r t❤❡ ■P❈❈ ✭✷✵✵✼✮✳ ■t ✐s t❤✉s ❝r✉❝✐❛❧ t♦
❝♦rr♦❜♦r❛t❡ s✉❝❤ ✜♥❞✐♥❣s ✇✐t❤ ♦❜s❡r✈❛t✐♦♥❛❧ st✉❞✐❡s ♦❢ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ❆■❊✳
❚❤❡ ❞✐✣❝✉❧t✐❡s ✇❡ ❛r❡ ❢❛❝✐♥❣ ❤♦✇❡✈❡r t♦ s❤♦✇ ♦❜s❡r✈❛t✐♦♥❛❧ ❡✈✐❞❡♥❝❡ ♦❢ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ❆■❊ ❛r❡
s✐♠✐❧❛r✱ ♦♥ ♠❛♥② ✇❛②s✱ t♦ t❤❡ ❞✐✣❝✉❧t✐❡s t❤❡ ✇❡❛t❤❡r ♠♦❞✐✜❝❛t✐♦♥ ❝♦♠♠✉♥✐t② ❤❛s ❜❡❡♥ ❢❛❝✐♥❣
s✐♥❝❡ ♠♦r❡ t❤❛♥ ✺✵ ②❡❛rs✳ ■♥❞❡❡❞✱ ✇❡ ❛r❡ st✐❧❧ ♥♦t ❛❜❧❡ t♦ ❝❤❛r❛❝t❡r✐③❡ t❤❡ t❤❡r♠♦❞②♥❛♠✐❝❛❧
❡♥✈✐r♦♥♠❡♥t ♦❢ ❝❧♦✉❞s ✇✐t❤ s✉✣❝✐❡♥t ❛❝❝✉r❛❝② t♦ ♣r❡❞✐❝t ✇❤❛t t❤❡ LWP s❤♦✉❧❞ ❜❡ ✐♥ ♣r✐st✐♥❡
❝♦♥❞✐t✐♦♥s✱ ❤❡♥❝❡ ❤♦✇ ✐t ♠✐❣❤t ❜❡ ❛✛❡❝t❡❞ ❜② ❛❡r♦s♦❧ ❝❤❛♥❣❡s✳ ❚♦ ❜②♣❛ss t❤❡ ♦❜st❛❝❧❡✱ t❤❡ ✇❡❛t❤❡r
♠♦❞✐✜❝❛t✐♦♥ ❝♦♠♠✉♥✐t② ❞❡s✐❣♥❡❞ ❡①♣❡r✐♠❡♥ts ✇✐t❤ r❛♥❞♦♠✐③❡❞ ❝❧♦✉❞ s❡❡❞✐♥❣✱ t❤♦✉❣❤ ✇✐t❤♦✉t
s✉❝❝❡ss ✭■❆P❙❆● ✱ ✷✵✵✼✮✳ ❙✉❝❤ ❛♥ ❛♣♣r♦❛❝❤ ✐s ♥♦t ❛♣♣❧✐❝❛❜❧❡ t♦ ❛♥t❤r♦♣♦❣❡♥✐❝ ✐♥❛❞✈❡rt❡♥t
❝❧♦✉❞ ♠♦❞✐✜❝❛t✐♦♥ s✐♥❝❡ ✐t ♠✐❣❤t ❜❡ q✉✐t❡ ❞✐✣❝✉❧t t♦ r❛♥❞♦♠✐③❡ ❛♥t❤r♦♣♦❣❡♥✐❝ ❛❡r♦s♦❧ s♦✉r❝❡s✦
▲❊❙ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ❤♦✇❡✈❡r ♣r♦✈✐❞❡ s♦♠❡ ✐♥t❡r❡st✐♥❣ ✐♥s✐❣❤ts ❛♥❞ s✉❣❣❡st ♥❡✇ ❛♣♣r♦❛❝❤❡s ❢♦r t❤❡
✈❛❧✐❞❛t✐♦♥ ♦❢ t❤❡✐r r❡s✉❧ts✳
❆ ✜rst st❡♣ ♠✐❣❤t ❜❡ t♦ ✐❞❡♥t✐❢② ✐♥ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❜s❡r✈❛❜❧❡ s✐❣♥❛t✉r❡s ♦❢ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧
✐♠♣❛❝ts✳ ❚❤❡ ♠♦st ♦❜✈✐♦✉s ♦♥❡ ✐s t❤❡ ✐♠♣❛❝t ♦❢ CDNC ♦♥ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡ ♦❢ ▲❲❈✳ ❆❧❧
▲❊❙ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ♦❢ t❤❡ s❡❝♦♥❞ ❆■❊ ♠❡♥t✐♦♥❡❞ ❤❡r❡✐♥ s❤♦✇ t❤❡ s❛♠❡ ❢❡❛t✉r❡s✱ ♥❛♠❡❧② t❤❛t ▲❲❈
♣r♦✜❧❡s ♦❢ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s ❛r❡ ❝❧♦s❡ t♦ ❛❞✐❛❜❛t✐❝❛❧❧② str❛t✐✜❡❞ ♣r♦✜❧❡s ✉♣ t♦ ❝❧♦✉❞ t♦♣✱ ✇❤✐❧❡ ✐♥
♣r✐st✐♥❡ ❝❧♦✉❞s✱ t❤❡ ▲❲❈ ♣r♦✜❧❡s ❛r❡ ♥♦t✐❝❡❛❜❧② s✉❜✲❛❞✐❛❜❛t✐❝ ✐♥ t❤❡ ✉♣♣❡r ✺✵ ♠❡t❡rs ❜❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞
t♦♣✳ ❲✐t❤♦✉t s✉❝❤ ❛ ❢❡❛t✉r❡✱ ♥♦♥❡ ♦❢ t❤❡ ▲❊❙ ♠♦❞❡❧s ✇♦✉❧❞ ♣r❡❞✐❝t ❡♥❤❛♥❝❡❞ ❡♥tr❛✐♥♠❡♥t ❛t
❝❧♦✉❞ t♦♣ ❛♥❞ r❡❞✉❝❡❞ LWP ✐♥ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s✳ ❲❡ t❤❡r❡❢♦r❡ s✉❣❣❡st t❤❛t ♣r❡✈✐♦✉s ❡①♣❡r✐♠❡♥t
❞❛t❛ s❡ts ✭❆❈❊✲✷ ✭P❛✇❧♦✇s❦❛ ❛♥❞ ❇r❡♥❣✉✐❡r ✱ ✷✵✵✵✮✱ ❊P■❈ ✭❇r❡t❤❡rt♦♥ ❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✹❀ ❈♦♠st♦❝❦
❡t ❛❧✳✱ ✷✵✵✼✮✱ ❉❨❈❖▼❙✲■■ ✭✈❛♥ ❩❛♥t❡♥ ❛♥❞ ❙t❡✈❡♥s✱ ✷✵✵✺❀ ❙t❡✈❡♥s ❛♥❞ ❈♦❛✉t❤♦rs✱ ✷✵✵✸✮✮ ♠✐❣❤t
❜❡ r❡❛♥❛❧②③❡❞✱ ✇✐t❤ ❛ ❢♦❝✉s ♦♥ t❤❡ ✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡s ♦❢ ▲❲❈ ❜❡❧♦✇ ❝❧♦✉❞ t♦♣✳ ❖t❤❡r s✐❣♥❛t✉r❡s ♦❢
❛❡r♦s♦❧ ✐♠♣❛❝ts ❛r❡ t❤❡ ❡♥❤❛♥❝❡❞ ✈❛r✐❛♥❝❡ ♦❢ ✈❡rt✐❝❛❧ ✈❡❧♦❝✐t② ❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣ ✐♥ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞s✱ t❤❡
❞✐✛❡r❡♥t ♠♦r♣❤♦❧♦❣✐❡s ♦❢ t❤❡ ✉♣♣❡r ❝❧♦✉❞ ❧❛②❡r ✭❝❧♦s❡❞ ✈❡rs✉s ♦♣❡♥ ❝❡❧❧s✮ ❛♥❞ t❤❡ ❛♠♣❧✐t✉❞❡ ♦❢ t❤❡
❞✐✉r♥❛❧ ❝②❝❧❡✳ ■♥ s✉♠♠❛r②✱ ❡✈❡♥ ✐❢ ✇❡ ❛r❡ ♥♦t ❛❜❧❡ t♦ ❛❝❝✉r❛t❡❧② ♣r❡❞✐❝t ❢r♦♠ ♦❜s❡r✈❛t✐♦♥s ✇❤❛t
❛ ♣r✐st✐♥❡ ♦r ❛ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❝❧♦✉❞ LWP s❤♦✉❧❞ ❜❡✱ t❤❡r❡ ❛r❡ ♦❜s❡r✈❛❜❧❡s ❢❡❛t✉r❡s ♦❢ ▲❊❙ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s
t❤❛t ❛r❡ ♥❡❝❡ss❛r② ❢♦r t❤❡ ♠♦❞❡❧s t♦ s✐♠✉❧❛t❡ ❛ r❡❞✉❝t✐♦♥ ♦❢ t❤❡ LWP ✐♥ ❛ ♣♦❧❧✉t❡❞ ❡♥✈✐r♦♥♠❡♥t✳
❋♦rt❤❝♦♠✐♥❣ ✜❡❧❞ ❡①♣❡r✐♠❡♥ts s❤♦✉❧❞ ✜rst ❢♦❝✉s ♦♥ s✉❝❤ ❢❡❛t✉r❡s✱ ❧✐❦❡ t❤❡ ▲❲❈ ✈❡rt✐❝❛❧ ♣r♦✜❧❡
❛t ❝❧♦✉❞ t♦♣ ❛♥❞ s♦♠❡ s♣❡❝✐✜❝ s✐❣♥❛t✉r❡s ✐♥ t❤❡ t✉r❜✉❧❡♥❝❡ ✜❡❧❞✳
■♥ ❛ s❡❝♦♥❞ st❡♣✱ ♦♥❡ ♠❛② ❛❧s♦ tr② t♦ ❜❡tt❡r ❝♦♥str❛✐♥ t❤❡ s✐♠✉❧❛t✐♦♥s ✇✐t❤ ♠♦r❡ ❛❝❝✉r❛t❡
❞❛t❛ s❡ts✳ ■❢ ✇❡ ❝❛♥ r❡❞✉❝❡ t❤❡ ✉♥❝❡rt❛✐♥t② ♦♥ t❤❡ ❧❛r❣❡ s❝❛❧❡ ❢♦r❝✐♥❣s✱ st❛t✐st✐❝❛❧ ❛♣♣r♦❛❝❤❡s
♠✐❣❤t ❜❡ s✉❝❝❡ss❢✉❧ ❢♦r ✐❞❡♥t✐❢②✐♥❣ ❛❡r♦s♦❧ ✐♠♣❛❝ts ♦♥ t❤❡ ❞✐✉r♥❛❧ ❡✈♦❧✉t✐♦♥ ♦❢ str❛t♦❝✉♠✉❧✉s
❝❧♦✉❞s✳ ❖✉r s✐♠✉❧❛t✐♦♥s s✉❣❣❡st t❤❛t s✉❝❤ ❛♣♣r♦❛❝❤❡s s❤♦✉❧❞ ❢♦❝✉s ♦♥ t❤❡ ❡❛r❧② ♠♦r♥✐♥❣ ♣❛rt ♦❢
t❤❡ ❝②❝❧❡✱ ❞✉r✐♥❣ ✇❤✐❝❤ ❝❧♦✉❞ ❞②♥❛♠✐❝s s❡❡♠s t♦ ❜❡ t❤❡ ♠♦st s❡♥s✐t✐✈❡ t♦ t❤❡ ❛❡r♦s♦❧ ❛♥❞ ❞r♦♣❧❡t
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AEROSOL IMPACTS ON THE LIFE CYCLE OF
BOUNDARY LAYER CLOUDS
Irina Sandu
ABSTRACT :
Anthropogenic aerosols may have a noticeable impact on the life cycle of boundary layer
clouds, via their effects on radiation and precipitation efficiency. It is however difficult to do-
cument such impacts from observations. The interactions between aerosol particles and the
dynamics of boundary layer cloud systems (typically marine stratocumulus) have therefore been
explored with high resolution numerical models (LES), that now include detailed parameteri-
zations of turbulence, radiative transfer and microphysics. In this study, the focus is on the
coupling between aerosol impacts on cloud microphysics and the diurnal cycle of stratocumulus
clouds. LES simulations of a 36 hours cycle are performed with aerosol concentrations typical
of pristine and polluted air masses, successively. Although the simulations start from the same
initial state, they rapidly diverge. The increased concentration of cloud condensation nuclei
yields to an increased droplet concentration, a reduction of the droplet sizes and the inhibition
of the droplet sedimentation and precipitation formation. The liquid water content at cloud top
hence increases and the cloud top entrainment is strengthened. Moreover, the absorption of solar
radiation at cloud base is no longer balanced by the droplet and drizzle evaporation, and the
decoupling of the cloud layer is reinforced. Overall, the polluted cloud layer is better coupled
during the night and more decoupled during the day than its pristine counterpart. Measurable
signatures of these impacts are identified to help at designing observational studies of aerosol
impacts on the dynamics on boundary layer clouds.
KEYWORDS : aerosol, indirect effect, Large Eddy Simulations, marine stratocumulus,
diurnal cycle
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RE´SUME´ :
L’ae´rosol anthropique peut affecter le cycle de vie des nuages de couche limite, en modifiant
l’albe´do du nuage et en inhibant la formation des pre´cipitations. Cependant, il est difficile de
quantifier ces impacts a` partir d’observations. Les interactions ae´rosol-nuages de couche limite
sont donc e´tudie´es a` l’aide des mode`les nume´riques a` re´solution fine (LES), qui disposent de
parame´trisations de´taille´es de la turbulence, du transfert radiatif et de la microphysique nua-
geuse. Dans cette e´tude, nous examinons plus spe´cifiquement les impacts de l’ae´rosol sur le cycle
diurne de stratocumulus marins. Des simulations LES d’un cycle de 36 heures sont re´alise´es pour
des concentrations d’ae´rosol typiques de masses d’air pures et pollue´es. Partant d’un meˆme e´tat
initial, les simulations divergent rapidement. L’augmentation de la concentration des noyaux de
condensation nuageux conduit a` une augmentation de la concentration des gouttelettes, a` une
diminution de leur diame`tre, et ainsi a` l’inhibition de leur se´dimentation et de la pre´cipitation
de bruine. Le contenu en eau liquide au sommet nuage augmente et l’entraˆınement sommital
est renforce´. De plus, l’absorption du rayonnement solaire a` la base du nuage n’est plus com-
pense´e par l’e´vaporation de la bruine et le de´couplage de la couche nuageuse est renforce´. Dans
l’ensemble, la couche limite pollue´e est mieux couple´e la nuit et plus de´couple´e le jour que la
couche limite marine pure. Ces simulations permettent d’identifier des signatures mesurables
de l’impact des ae´rosols sur la dynamique de la couche limite, et ainsi de mieux concevoir les
expe´riences de terrain qui visent a` quantifier ces impacts.
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